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Cette thèse est consacrée à une analyse de l’activité d’éclairs des 
systèmes orageux en Afrique équatoriale (10°E - 35°E ; 15°S - 10°N) sur la période de temps 
2005-2013. Tout d’abord, les données fournies par le réseau global de détection d’éclairs 
WWLLN (World Wide Lightning Location Network) ont été comparées à celles obtenues par 
le capteur optique spatial LIS (Lightning Imaging Sensor) afin d’estimer l’efficacité de 
détection relative du WWLLN. Ensuite, elles ont permis d’établir une climatologie régionale 
à haute résolution de l’activité d’éclairs. Enfin, elles ont été associées à des données sur les 
caractéristiques nuageuses et météorologiques pour des études de cas d’orages dans 
différentes situations, afin d’examiner les corrélations entre activité d’éclairs, activité 
orageuse, caractéristiques nuageuses et conditions météorologiques. 
La méthode adaptée pour estimer l’efficacité de détection du 
WWLLN dans la zone d’étude a permis d’obtenir des valeurs compatibles avec celles 
trouvées dans d’autres régions du monde, et de mettre en évidence une variabilité spatio-
temporelle qui aide à l’interprétation des changements affectant plusieurs paramètres de 
l’activité d’éclairs. La climatologie réalisée dévoile des caractéristiques originales de 
l’évolution temporelle et de la distribution spatiale de l’activité d’éclairs, notamment celles 
d’un maximum très aigu dans l’Est de la République Démocratique du Congo. Ainsi, la 
localisation, les dimensions, la forme, la persistance saisonnière et l’environnement de ce 
maximum ont été précisés. La distribution zonale des éclairs montre une forte proportion dans 
la bande tropicale sud, liée au maximum principal mais aussi à une forte activité étalée 
longitudinalement et constituant un large maximum secondaire où l’activité orageuse est plus 
variable spatialement d’une année à l’autre, temporellement d’une saison à l’autre, et où le 
cycle diurne est moins marqué. Une analyse des proportions d’éclairs à l’échelle de zones 
réduites (5°×5°) a permis de quantifier les contrastes entre différentes régions de la zone 
d’étude et de voir leur évolution saisonnière.  
Les corrélations spatiales et temporelles trouvées entre l’activité 
d’éclairs, l’activité orageuse, les caractéristiques nuageuses et météorologiques montrent que 
le taux et la densité d’éclairs peuvent constituer un bon indicateur de l’intensité de la 
convection et des phénomènes microphysiques/dynamiques potentiellement dangereux. Elles 
permettent également de mieux comprendre les conditions météorologiques et 
environnementales favorables au développement des orages dans le bassin du Congo. 






This thesis is devoted to an analysis of the lightning activity of 
storm systems in Equatorial Africa (10°E-35°E; 15°S-10°N) over the period 2005-2013. 
Firstly, data from the World Wide Lightning Location Network (WWLLN) were compared 
with those from the Lightning Imaging Sensor (LIS) to estimate the relative detection 
efficiency of the WWLLN. Then, they established a high-resolution regional climatology of 
lightning activity. Finally, they were combined with data on cloud and meteorological 
characteristics to carry out thunderstorm case studies in different situations in order to 
examine the correlations between lightning activity, storm activity, cloud characteristics and 
meteorological conditions.  
The appropriate method introduced for estimating the WWLLN 
detection efficiency in the study area provides values consistent with those found in other 
regions of the world. Its spatial and temporal variability helps to interpret changes affecting 
several parameters of lightning activity. The climatology realized reveals original 
characteristics of the temporal evolution and the spatial distribution of the lightning activity, 
in particular those of a very sharp maximum in the Eastern Democratic Republic of Congo. 
Thus, the location, the dimensions, the shape, the seasonal persistence and the environment of 
this maximum have been specified. The zonal distribution of lightning shows a high 
proportion in the southern tropical band, linked to the principal maximum but also to a high 
activity spread out longitudinally and constituting a large secondary maximum where the 
storm activity is more spatially variable from one year to another, temporally from one season 
to another, and where the diurnal cycle is less marked. An analysis of the proportions of 
flashes at the scale of reduced zones (5° × 5°) allows to quantify the contrasts between 
different regions of the study area and to see their seasonal evolution.  
Spatial and temporal correlations between lightning activity, storm 
activity, and cloud and meteorological characteristics show that the rate and density of 
lightning can be a good indicator of the intensity of convection and potentially dangerous 
microphysical/dynamical phenomena. They also provide a better understanding of the 
meteorological and environmental conditions favourable to the development of storms in the 
Congo Basin. 
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1. Contexte de l’étude 
 
Les observations spatiales ont montré que les concentrations 
d’éclairs les plus élevées sur le Globe Terrestre sont pour la plupart du temps localisées sur le 
territoire de la République Démocratique du Congo (Christian et al., 2003 ; Williams et 
Stanfill, 2002 ; Collier et al., 2006 ; Cecil et al., 2014; Albrecht et al., 2011, 2016).  
D’autre part, la foudre fait chaque année de nombreuses victimes 
humaines en République Démocratique du Congo (RDC). Comme le montre le tableau A1, en 
annexe, la quasi-totalité des provinces du pays est concernée. Mais il n’existe pas de structure 
de surveillance ni de stratégie de protection ou d’information au sujet de l’activité d’éclairs en 
RDC. L’information relative aux victimes de la foudre est rarement obtenue sur les sites de 
certains medias comme illustré par la colonne 5 du tableau susmentionné. La carence de 
l’information entraine une certaine ignorance sur le nombre de personnes humaines ou de 
bêtes tuées par la foudre chaque année en RDC. De même, il est aussi impossible d’évaluer 
les dégâts matériels annuels de la foudre en termes de destruction d’infrastructures ou de 
détérioration d’équipements et matériaux électriques ou informatiques. Le manque d’études 
de l’activité orageuse en Afrique centrale en général et en RDC en particulier est la cause 
principale de cette carence d’information et des conséquences qu’elle implique.  
Les chiffres disponibles pour la France, pays de loin moins touché 
par la foudre que l’Afrique Centrale, indiquent plusieurs dizaines de personnes tuées, 20.000 
têtes de bétail décimées et plusieurs milliers de compteurs électriques endommagés par des 
surtensions et des surintensités, ainsi que des centaines de milliers d’euros remboursés aux 
sinistrés par les compagnies d’assurances, chaque année (Barthe, 2005).  
La foudre touche aussi les activités de raffinage de pétrole, les 
réservoirs de stockage, les canalisations et l’industrie chimique de base (Barthe, 2005). Elle 
provoque aussi des feux de végétations, et par cette voie elle peut conduire à l’enrichissement 
significatif de la haute troposphère en oxydes d’azote et en oxydes de carbone (Barthe, 2005). 
Donc, il y a intérêt à développer des compétences locales sur la 
physique et les dangers potentiels de ce phénomène naturel qu’est l’orage, afin de diffuser les 
connaissances nécessaires pour le comprendre, le prévoir et s’en protéger. En effet, la 
circulation des aéronefs dans le ciel de l’Afrique centrale, la production, le transport, la 
distribution et l’utilisation croissante de l’énergie électrique sont autant d’activités humaines 
qui justifient le danger potentiel des orages et des éclairs.  
La RDC est au cœur de la région la plus active au monde en termes 
d’éclairs et d’orages. Tous les pays limitrophes de la RDC sont concernés totalement ou en 
partie par la problématique de l’intensité orageuse et de la fréquence élevée d’éclairs. 
Quelques pays non frontaliers avec la RDC sont aussi intéressés, tels que le Gabon ou le 
Cameroun. L’ensemble des pays de l’Afrique les plus touchés par l’activité d’éclairs constitue 
à peu près l’espace correspondant aux pays dits du bassin du Congo. C’est pourquoi la zone 




Le présent travail, consacré à l’analyse de l’activité d’éclairs des 
systèmes orageux dans le bassin du Congo, est intéressant aussi pour la communauté 
scientifique internationale étant donné l’insuffisance d’études de ce type en Afrique Centrale 
alors que cette région est de loin la plus active en termes d’orages. Il permettra de former des 
utilisateurs potentiels des futures données spatiales dans le domaine de l’électricité 
atmosphérique et de la météorologie dynamique en général. En effet, le satellite 
géostationnaire Météosat 3ème génération (MTG) prévu à l’horizon 2020 portera un instrument 
optique de détection d’éclairs (LI comme Lightning Imager) et le microsatellite défilant du 
CNES (Centre National d’Etudes Spatiales de la France), TARANIS, fera aussi de la 
détection d’éclairs et de phénomènes lumineux transitoires de type ‘’sprite’’ et ‘’jet’’. Ces 
données nécessiteront des utilisateurs et/ou des experts formés dans cette physique des 
phénomènes orageux, notamment dans les pays qui se voient les plus touchés par les orages 
tels que les pays de l’Afrique Centrale. 
 
2.  Problématique 
 
Comme le bassin du Congo est la région la plus active de la planète 
en termes d’activité d’éclairs, la prévision de l'activité orageuse est d'une grande importance 
pour les pays concernés. Il est également important d'établir les liens entre les éclairs et les 
autres phénomènes violents associés à des orages tels que les pluies convectives et les vents 
violents, en vue d'améliorer la prévision des orages à court terme et de mieux prévenir les 
risques de foudre et d’autres phénomènes violents associés à des orages. Il est aussi utile de 
connaitre comment les éclairs, produits par les orages dans le bassin du Congo, sont répartis 
dans l’espace et comment ils évoluent dans le temps.  
Ainsi l’étude consacrée à l’analyse de l’activité d’éclairs dans le 
bassin du Congo doit aborder plusieurs questions scientifiques répertoriées ci-dessous: 
1) Pourquoi les systèmes orageux survenant dans le bassin du Congo sont-ils les plus actifs au 
monde en termes d’éclairs?  
2) Quelle est l’efficacité de détection d’éclairs pour des systèmes à grande échelle tels que le 
world wide lightning location network (WWLLN) dans le bassin du Congo ?  
3) Comment les éclairs émis par les orages dans le bassin du Congo sont-ils distribués dans 
l’espace et évoluent-ils dans le temps ? 
4) Quelles informations les éclairs peuvent-elles apporter au sujet de l’activité orageuse dans 
le bassin du Congo ? 
5) Quelle est la contribution des lacs et de l’orographie à l’activité orageuse dans le bassin du 
Congo ? 
6) Quelle est l’origine de la surabondance de l’humidité qui alimente l’instabilité convective 
au point de produire une intense activité orageuse dans le bassin du Congo ? 
7) Quelles sont les zones et les conditions de formation des orages dans le bassin du Congo ? 





3. Intérêt du travail 
 
L’intérêt de ce travail réside d’une part dans la mise en évidence de 
l’information utilisable pour développer une stratégie de protection contre les risques des 
orages et de la foudre. D’autre part, l’utilité de ce travail se rapporte à des ouvertures qu’il 




 Objectif général: l’objectif général de cette thèse est de contribuer à l’étude de 
l’activité orageuse dans le bassin du Congo. 
  Objectifs spécifiques: le présent travail de thèse poursuit trois objectifs spécifiques, 
à savoir :  
- déterminer l’efficacité de détection du réseau global WWLLN dans le bassin du 
Congo. 
- décrire l’évolution spatio-temporelle de l’activité d’éclairs dans le bassin du 
Congo. 
- examiner les corrélations entre l’activité d’éclairs du bassin du Congo et les 
caractéristiques nuageuses d’une part et entre cette activité orageuse et les 
paramètres météorologiques d’autre part. 
 
 
5. Structure du document 
 
La structure de cette thèse comporte quatre parties hormis 
l’introduction générale et la conclusion. La première partie est consacrée à la revue de la 
littérature sur le phénomène orageux. Dans la deuxième partie, nous développons une 
climatologie à haute résolution de l’activité d’éclairs dans le bassin du Congo à l’échelle 
régionale. La troisième partie est destinée à l’étude des corrélations entre l’activité d’éclairs  
et les caractéristiques nuageuses, à partir de l’étude de quelques cas d’orages. Les résultats 



















I.  ETAT DE CONNAISSANCES SUR LES 























I.1 Les systèmes orageux 
 
Les orages sont associés à des nuages spécifiques appelés 
cumulonimbus. Ces nuages d’orage sont produits par des processus convectifs mettant en jeux 
des conditions thermodynamiques particulières. Ils impliquent aussi des processus 
dynamiques et microphysiques spécifiques. Malgré leur violence, les orages sont importants 
pour le système terre-atmosphère pour plusieurs raisons. Notamment, ils transportent les 
précipitations dans les régions tropicales et subtropicales; ils permettent un réajustement 
rapide des déséquilibres thermiques qui apparaissent dans l’atmosphère; ils permettent une 
redistribution des charges électriques entre la terre et l’atmosphère. 
I.1.1 Conditions thermodynamiques, dynamique et microphysique  
 
On assimile les orages à des gigantesques machines 
thermodynamiques et électriques dont le ‘’carburant’’ est l’air chaud et humide. Le 
mécanisme qui maintient le fonctionnement de ces ‘’ machines’’ est la convection déclenchée 
et entretenue par l’ascension des masses d’air humides. La nature électrique du nuage d’orage 
est liée à la présence en son sein de particules d’eau en phase liquide ou solide appelées 
hydrométéores. 
I.1.1.1 Flottabilité et instabilité convective de l’atmosphère 
 
La littérature utilise le concept de ‘’flottabilité’’ suivant deux sens. 
Très souvent il est employé pour désigner un mécanisme physique (Malardel, 2005; Beucher, 
2010). Ainsi on trouve certains problèmes impliquant ce mécanisme, tels que la flottabilité 
d’un solide à l’interface entre deux liquides, la flottabilité d’une particule d’air, la flottabilité 
dans l’atmosphère, la flottabilité dans un nuage, la flottabilité en présence de la vapeur d’eau, 
l’instabilité de flottabilité. 
Mais certains auteurs (Malardel, 2005; Calas, 2013)  emploient 
aussi le concept de ‘’flottabilité’’ pour désigner la résultante de la force de gravité et de la 
poussée d’Archimède (résultante verticale des forces de pression). En réalité cette force 
s’appelle en toute rigueur ‘’force de flottabilité’’ (Malardel, 2005; Beucher, 2010). Lorsque 
l’ambiguïté sera levée, nous emploierons la désignation ‘’flottabilité’’ pour évoquer la force 
de flottabilité. Mais parfois ce mot désignera l’un ou l’autre des mécanismes mentionnés ci-
dessus.  
Ainsi, par définition, la ‘’force de flottabilité’’ est la force 
résultante du poids d’un volume élémentaire d’air appelé aussi ‘’particule d’air’’ et de la force 
d’Archimède à laquelle il est soumis (Calas, 2013). Le poids de la particule d’air dépend de sa 
température et de son humidité tandis que la force d’Archimède dépend de la température et 
de l’humidité de l’air environnant (Calas, 2013). 
Si la particule d’air est soulevée au-dessus de son point de 
condensation, il y a libération de chaleur latente. Lorsque la particule se trouve au niveau de 
convection libre, elle se retrouve plus chaude que l’environnement. L’instabilité permet à la 
particule d’air soulevée de continuer à monter et la flottabilité peut l’entrainer à des altitudes 
très élevées atteignant ou dépassant la tropopause. C’est ainsi que se forme le cumulonimbus.  
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Le degré d’instabilité convective de l’atmosphère est l’un des 
paramètres qu’il faut prendre en compte pour prévoir l’intensité des phénomènes convectifs.  
On peut estimer le potentiel convectif de l’atmosphère en un lieu 
donné en calculant la vitesse maximale que peut atteindre une particule d’air suite à 
l’accélération verticale engendrée par la flottabilité. On obtient une estimation de l’énergie 
cinétique maximale que peut acquérir la particule, si toute l’énergie disponible pour 
l’instabilité de flottabilité est convertie en énergie cinétique verticale, en faisant la somme des 
gains en énergie cinétique de la particule au cours de son ascension verticale entre le niveau 
de convection libre et le niveau de flottabilité neutre. En pratique, on caractérise le potentiel 
convectif de l’atmosphère par l’énergie totale qui peut être transformée en énergie cinétique 
maximale dans une ascendance convective. Cette énergie totale est désignée, en pratique, par 
l’acronyme CAPE (convective available potential energy). Elle est quantitativement exprimée 
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Dans cette expression ZPtop et ZLfc désignent respectivement le niveau moyen du sommet des 
nuages convectifs et le niveau de convection libre tandis que TV et TV0 désignent 
respectivement les températures virtuelles de la particule d’air et de l’environnement. Bien 
entendu, Z et g représentent respectivement l’altitude et l’accélération de la pesanteur.  
La température virtuelle d’une particule d’air humide est définie 
comme la température qu’aurait la particule d’air sec de même masse volumique et à la même 
pression. Pour définir la température virtuelle, on écrit :  
 
             p = ρhRhT =  ρhRaTv                                                            (1.2) 
        
 
Avec Rh et Ra  représentant la constante de gaz parfait pour l’air humide et l’air sec 
respectivement. Tandis que ρh  et p sont respectivement la masse volumique de la particule 
humide et la pression. La température virtuelle caractérise la flottabilité de l’air en termes de 
contenu en eau des particules d’air humide.   
Pour que la CAPE puisse être libérée et transformée en énergie 
cinétique verticale, il faut que la particule puisse atteindre son niveau de convection libre. Ce 
niveau peut être atteint grâce à un forçage extérieur. Si le forçage est suffisant, il va vaincre le 
travail de la force de flottabilité qui est une force de rappel vers le niveau initial dans toute la 
couche sous le niveau de convection libre. L’énergie nécessaire pour vaincre le travail de la 
force de flottabilité dans la couche stable est connue sous le nom de CIN (Convective 
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I.1.1.2 La convection profonde 
 
L’orage est associé à un cumulonimbus et ce nuage d’orage est 
produit par la convection profonde. Le terme de convection profonde est utilisé lorsqu’on 
observe des ascendances convectives sur toute la hauteur de la troposphère, c’est-à-dire 
depuis la couche limite jusqu’à la tropopause. La convection profonde se développe en trois 
phases: la phase d’instabilité, la phase de déclenchement de la convection profonde et la phase 
d’organisation de la convection profonde. Pendant la première phase, il y a apparition d’un 
profil vertical avec décroissance de la température potentielle avec l’altitude. Pendant la 
seconde phase les mouvements verticaux ascendants sont initiés par un forçage, ensuite ils 
sont amplifiés par l’instabilité de l’atmosphère. Une fois la convection profonde amorcée, 
l’organisation, l’intensité et le déplacement des cellules orageuses formées vont être 
déterminés par plusieurs facteurs. Ainsi le déplacement des cellules sera régi par le flux de 
moyenne altitude, leur régénération par l’existence d’un front de rafale en basses couches et 
leur organisation et leur intensité par le cisaillement vertical de vent et la CAPE. 
 
I.1.1.3 Les hydrométéores 
 
Tous les nuages sont constitués d’air saturé en vapeur d’eau et de 
particules d’eau en phase liquide ou solide appelées hydrométéores. Ceux-ci se forment sur 
les aérosols. Les aérosols sont des particules liquides ou solides en suspension dans l’air. 
Leurs sources sont naturelles (poussières, sable, …) ou anthropiques (particules fines émises 
par le transport et les industries, condensation de gaz émis dans l’atmosphère, …). On 
distingue plusieurs types d’hydrométéores : les gouttelettes de nuage, les gouttes de pluie, les 













Figure 1.1 Diagramme de formation 
des précipitations liquides et solides 





Les hydrométéores se distinguent par leurs structures et leurs 
tailles. Ils sont illustrés sur la figure 1.1 schématisant le diagramme de formation des 
précipitations liquides et solides. La libération de chaleur latente, au cours du processus, est 
spécifiée par les flèches orange sur cette figure. Par contre l’absorption de la chaleur latente 
est illustrée par les flèches bleues 
On admet que la distribution en taille des hydrométéores présents 
dans un nuage d’orage suit une loi traduite par une fonction gamma généralisée (Barthe, 
2005) et donnée par l’expression (1.3): 







                            (1.4) 
où D est le diamètre de l’hydrométéore et α, λ et ν sont des paramètres dépendant de 
l’hydrométéore. Le moment d’ordre P de cette loi s’écrit : 
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On écrit alors : 
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où rx est le rapport de mélange pour un hydrométéore x, ρ la densité, a et b des constantes. 
On en déduit l’expression du paramètre λ, appelé paramètre de pente de distribution en taille 
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où s est une constante  empirique déduite des observations.  
Les nuages d’orage sont schématiquement constitués à la fois 
d’hydrométéores liquides dans leur partie inférieure (température positive), d’hydrométéores 
solides dans leur partie supérieure (température fortement négative ~ -40°C) et d’une phase 
mixte dans la zone intermédiaire (Barthe, 2005).  
La microphysique des nuages est la branche des sciences 
atmosphériques qui se consacre à l’étude des hydrométéores qui forment les nuages. La 
structure micro-échelle d’un nuage influence directement ses propriétés radiatives ainsi que sa 
capacité à produire des éclairs et des précipitations sous forme de pluie, de neige ou de grêle 
(MacGorman et Rust, 1998). Cette structure est caractérisée par la concentration des 
hydrométéores, ainsi que par leur phase, leur forme et leur dimension, 
 
I.1.2 Types et organisations des systèmes orageux 
 
                                                   Toutes les informations rassemblées dans ce paragraphe viennent 
des ouvrages ‘’Fondamentaux de météorologie’’ (Malardel, 2005), ‘’ Météorologie tropicale 
des alizés au cyclone’’ (Beucher, 2010)  et ‘’ Concepts et méthodes pour le météorologiste’’    




Les types d’organisations orageuses ainsi que leurs cycles de vie 
sont déterminés essentiellement par la CAPE et le cisaillement vertical de vent. La notion de 
cisaillement vertical de vent est équivalente à celle de gradient vertical de vent. Le vent u est 
un vecteur horizontal. Le cisaillement est également un vecteur horizontal qui tient compte 
des variations de la direction du vent et des variations de son module. 
On distingue essentiellement quatre types des systèmes orageux à savoir la cellule orageuse 
ordinaire, l’orage multicellulaire, l’orage supercellulaire et les systèmes convectifs de méso-
échelle (ou mesoscale convective systems, MCS). La figure 1.2 illustre un orage 
multicellulaire, à titre d’exemple. Les cellules les plus jeunes se trouvent à gauche de la photo, 
les plus anciennes à droite. 
 









Figure 1.2 Exemple de système multicellulaire, le 16 avril 2009 sur l'arrière-pays languedocien en 
France (photo : Alain Herrault tirée du manuel Concepts et Méthodes pour le Météorologiste, Calas 
2013). 
 
Comme indiqué ci-dessus, un orage est associé à un type de nuage 
appelé cumulonimbus. La littérature (Talleu, 2003) donne quelques chiffres à propos du 
cumulonimbus. Chaque cumulonimbus contient plusieurs millions de tonnes d’eau liquide et 
de glace, et pèse un milliard de tonnes. Il aspire chaque seconde 700 mille tonnes d’air, en 
intégrant 9000 tonnes de vapeur d’eau. Son extension verticale atteint presque toujours 
l’altitude de la tropopause (Chauzy, 2009). D’ailleurs, cette extension verticale dépasse 
fréquemment la tropopause (Chauzy, 2009). La distribution globale de la convection 
dépassant la tropopause montre que le bassin du Congo et le Panama sont les deux régions du 
monde qui présentent la plus grande fréquence et la plus grande activité de cette nature (Liu et 
Zipser, 2005). 
Le cumulonimbus fonctionne comme une immense machine 
thermodynamique et électrique dont le carburant est essentiellement l’air chaud et humide 
(Chauzy, 2009). Le mécanisme qui lui donne naissance est la convection provoquée et 




I.1.2.1 La cellule orageuse ordinaire 
    
Lorsque le cisaillement de vent n’existe pas et que l’atmosphère est 
homogène, l’ensemble des ascendances convectives entretenues par la flottabilité peut 
conduire à la formation d’un nuage d’orage élémentaire appelé cellule orageuse ordinaire ou 
orage unicellulaire. C’est un système orageux dont le cycle de vie évolue en trois phases, 
illustrées sur la figure 1.3. La phase de croissance est caractérisée par les ascendances de 
masses d’air humides, la phase mature par la coexistence des mouvements ascendants et 




 Figure 1.3 : Schéma conceptuel des trois stades d’évolution d’une cellule orageuse (Tiré de Soula, 
2012). Phase de croissance (à gauche), phase mature (au milieu), phase de dissipation (à droite).  
En arrivant au sol, les courants subsidents froids et denses 
caractérisant la phase de dissipation s’étalent sous le nuage d’orage et donnent lieu à des 
‘’ courants de densité ‘’ horizontaux. Les courants subsidents annihilent au fur et à mesure 
l’instabilité convective à l’origine de l’ascendance initiale en même temps que l’étalement des 
‘’courants de densité’’ a tendance à la couper de son alimentation. Il en résulte la dissipation 
de la cellule orageuse. La durée de vie d’une cellule orageuse isolée est de trente à cinquante 
minutes. 
I.1.2.2 L’orage multicellulaire 
 
Tandis que dans un environnement homogène les ‘’courants de 
densité’’ horizontaux favorisent la dissipation de la cellule orageuse ordinaire en coupant 
l’alimentation de l’ascendance convective, ils contribuent à la formation des cellules 
nouvelles lorsqu’ils se produisent dans un environnement cisaillé. En effet, l’interaction d’un 
cisaillement vertical de vent unidirectionnel et modéré avec les courants de densité dans les 
basses couches de la troposphère engendre des nouvelles cellules en aval du nuage d’orage 
dans le sens du vecteur cisaillement et provoquent la dissipation des anciennes cellules en 
amont (Malardel, 2005). 
L’existence d’un cisaillement vertical du vent de l’environnement 
est couramment interprétée en termes de tourbillon horizontal (Malardel, 2005). Lorsque le 
vent u augmente sur la verticale, le tourbillon horizontal associé, aussi bien en amont qu’en 
11 
 
aval, est positif (figure 1.4). Lorsque u diminue sur la verticale, le tourbillon horizontal 
associé est négatif. L’interprétation du cisaillement vertical en termes de tourbillon traduit le 
fait qu’il est associé à une rotation locale des particules du fluide autour d’un axe horizontal. 
Un tourbillon positif exprime une rotation dans le sens des aiguilles d’une montre (figure 1.4) 
tandis qu’un tourbillon négatif exprime une rotation dans le sens inverse. 
 









Figure 1.4 : Interaction du courant de densité (repère lié à l’orage) avec le cisaillement vertical. 
Vecteur cisaillement en vert. Le courant de densité est associé à un tourbillon positif en amont du 
nuage d’orage et à un tourbillon négatif à l’aval (flèches courbées en couleur bleu). Le tourbillon 
horizontal positif associé au cisaillement vertical du vent (cas où u augmente sur la verticale : flèches 
courbées en couleur jaune). Les tourbillons se combinent en aval de l’orage et se contrarient en 
amont (D’après Malardel, 2005). 
    
Le courant de densité est associé à un tourbillon positif en amont 
du nuage d’orage et à un tourbillon négatif à l’aval (figure 1.4). En aval du nuage, le 
tourbillon horizontal associé au courant de densité et le tourbillon horizontal associé au 
cisaillement vertical du vent sont de signe opposé. Ces deux mouvements de rotation inversés 
contribuent au forçage de l’ascendance et sont ainsi associés à des vitesses verticales fortes 
exhibées par les flèches verticales rouge et rose (figure 1.4). En amont du nuage, le tourbillon 
associé au courant de densité et celui de l’environnement ont même signe. Les contributions 
des deux rotations à la composante verticale du mouvement se compensent. Le forçage 
vertical est diminué. 
L’interaction entre le cisaillement vertical de vent et le courant de 
densité dans les basses couches permet d’expliquer l’existence des systèmes convectifs 
comportant plusieurs cellules similaires à des cellules orageuses ordinaires, mais à différents 
stades de développement. De tels systèmes orageux sont appelés orages multicellulaires. La 
figure 1.5 en montre le schéma conceptuel et la figure 1.2 une illustration photographique.  La 


















Figure 1.5 : Schéma conceptuel d’un orage multicellulaire.  La cellule n-1 est en phase mature. Les 
cellules n et n+1 sont en train de se développer là où les ascendances sont favorisées par l’interaction 
entre le courant de densité et le cisaillement de l’environnement. Les cellules n-2 et n-3 sont en phase 
de dissipation. A la fin du cycle de vie des cellules, il ne reste plus qu’un résidu nuageux stratiforme, 
l’enclume. D’après (Malardel, 2005) 
      
I.1.2.3 L’orage supercellulaire 
 
La structure d’un orage supercellulaire est déterminée par 
l’interaction entre le cisaillement vertical de vent et les ascendances convectives. Cette 
interaction est décrite en détail dans l’ouvrage intitulé ‘’Fondamentaux de météorologie’’ 
(Malardel, 2005).  
Tout commence par le basculement du tourbillon horizontal associé 
au cisaillement de l’environnement en tourbillon vertical de l’air nuageux (figure 1.6). 
L’interaction entre l’ascendance initiale et le cisaillement de vent génère par basculement 
deux zones de tourbillon vertical de signe opposé de part et d’autre de l’ascendance initiale 
(figure 1.6). 
Le champ de masse à l’intérieur du nuage et le vent associé au 
tourbillon vertical généré par basculement du tourbillon de l’environnement s’ajustent suivant 
l’équilibre cyclostrophique.  Un minimum local de pression est alors associé à chacune des 
zones de tourbillon vertical générées par basculement. Cet ajustement dynamique de la 








       
 
Un processus de rétroaction s’installe alors entre les nouvelles 
ascendances ainsi créées et le tourbillon vertical de part et d’autre de l’ascendance initiale : les 
ascendances non hydrostatiques amplifient le tourbillon vertical par étirement et le tourbillon 
vertical renforce les ascendances par l’ajustement dynamique de la pression. 
Au fur et à mesure que les nouvelles ascendances s’amplifient, le 
nuage a tendance à se séparer en deux cellules filles symétriques se propageant de part et 
d’autre de l’axe du cisaillement alors que les courants subsidents participent à la dissipation 
de la cellule mère. L’interaction entre le cisaillement de l’environnement et l’ascendance 
initiale engendre un dipôle de pression car la perturbation de pression dynamique est plus 
forte du côté amont du cisaillement et plus faible du côté aval. Lorsque le cisaillement de vent 
est rotationnel, une des deux cellules filles engendrées lors de l’interaction entre les 
ascendances d’origine convective et le tourbillon vertical est intensifiée par la rotation du 
dipôle de pression. Les mouvements ascendants et rotationnels dans cette cellule sont à 
l’origine de la formation d’un orage supercellulaire. La figure 1.7 présente de façon 
schématique l’image radar de la vue de dessus d’un orage supercellulaire. La littérature 
indique que ce système est rare sous les tropiques faute de cisaillement rotationnel suffisant. 
 I.1.2.4 Les systèmes convectifs de méso-échelle 
Un système convectif de méso-échelle (MCS) est un groupe de 
cumulonimbus reliés entre eux par une partie stratiforme commune (MacGorman et Rust, 
1998). Ce regroupement est en général constitué d’orages multicellulaires ; quelques fois, il 
peut aussi comporter des orages supercellulaires (Doswell, 2001). C’est le système orageux le 
plus fréquent en Afrique équatoriale (Farnsworth et al., 2011). Parmi les MCS on peut 
distinguer deux grandes familles : les MCS lents ayant une vitesse inférieure à 10 m/s et les 
MCS rapides possédant une vitesse supérieure à 10 m/s. L’ensemble des MCS se déplace vers 
l’ouest ou vers l’est, selon la région du globe où il se trouve, sous l’influence des vents qui 
Figure1.7 : vue de dessus d’un orage supercellulaire 
(D’après Malardel, 2005) 
Figure 1.6 Basculement du tourbillon horizontal 
dû à un cisaillement unidirectionnel en tourbillon 
vertical par interaction avec les ascendances. (a) 
tourbillon horizontal; (b) phase intermédiaire; (c) 
tourbillon vertical (source : Malardel, 2005). 
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circulent dans la moyenne et dans la haute troposphère (AEJ: african easterly jet et TEJ: 
tropical easterly jet). Les MCS présentent diverses organisations (Calas, 2013) : les lignes de 
grain, les lignes arquées, les MCC (Mesoscale convective complex) et les systèmes en 
panache. La durée de vie typique d’un MCS est de 6 à 12 heures, mais elle peut parfois 
atteindre 24 à 36 heures. Son extension horizontale peut atteindre 500 km.             
Le cycle de vie des zones précipitantes d’un MCS comporte quatre 
phases décrites dans la littérature (Beucher, 2010) : (a) durant la phase de formation, on a des 
cellules isolées distribuées aléatoirement ou alignées ; (b) durant la phase d’intensification, il 
y a croissance des cellules individuelles et fusion des cellules ; (c) durant la phase de maturité, 
une zone étendue de précipitations stratiformes se développe à partir de cellules plus 
anciennes qui s’agglutinent et s’affaiblissent. Aussi longtemps que de nouvelles cellules se 
forment, la zone précipitante reste à un stade mature et est constituée d’un ensemble de 
cellules actives, de cellules en perte d’activité et de précipitations stratiformes ; (d) durant la 
phase de dissipation la formation de nouvelles cellules convectives s’atténue et l’on observe 
une zone étendue de précipitations stratiformes qui s’affaiblissent lentement au fil des heures. 
L’organisation des MCS est dictée par des conditions d’échelle 
synoptique en altitude et en basses couches (Maddox, 1980). Un cisaillement modéré du vent 
horizontal contribue à organiser la convection ordinaire en MCS (Laing et al., 2011 ; Rotuno 
et al., 1998 ; Lafore and Moncrieff, 1989). Les MCS se développent en lignes lorsque le 
dynamisme en altitude est marqué (flux rapide en altitude). Le cisaillement et l’instabilité 
vont influencer l’organisation, la longévité et l’intensité de la ligne. Un faible dynamisme en 
altitude va favoriser une structure en amas (flux lent en altitude).  
 
I.2 Nature électrique d’un nuage d’orage 
 
Pendant son développement le nuage d’orage s’électrise. Cette 
électrisation se manifeste d’abord par l’apparition de zones chargées au sein du nuage, d’un 
champ électrique dans le nuage et tout autour de lui, notamment au sol où le sens de ce champ 
est contraire à celui du ‘’champ de beau temps’’ et d’intensité nettement plus grande. Ensuite, 
elle se manifeste par des décharges électriques violentes appelées ‘’éclairs’’. 
I.2.1 Mécanismes d’électrisation d’un nuage d’orage  
 
Au cours de son développement, le nuage d’orage se charge 
électriquement. Un champ électrique se crée à l’intérieur du nuage suite à l’apparition des 
zones de charges électriques de signe opposé. Pour expliquer la séparation des charges à 
l’échelle microscopique, deux catégories de mécanismes faisant intervenir les hydrométéores 
sont suggérées : les mécanismes inductifs, nécessitant l’existence préalable d’un champ 
électrique, et les mécanismes non-inductifs, susceptibles de se produire en l’absence de 
champ. 
Deux principaux processus inductifs sont proposés. D’une part, on 
a la capture sélective des ions par les hydrométéores dont le mécanisme peut être résumé de la 
façon suivante. Un hydrométéore polarisé, en réponse au champ électrique préexistant et 
orienté vers le bas, présente des charges positives au niveau de sa surface inférieure et des 
charges négatives au niveau de sa surface supérieure (Figure 1.8). Pendant sa chute, des ions 
négatifs seront attirés par la particule polarisée (Figure 1.8a), tandis que les ions positifs 
seront repoussés (Figure 1.8b). D’autre part, il y a la collision entre deux hydrométéores 
polarisés en réponse au champ électrique orienté vers le bas, qui produit un échange de 
15 
 
charges (Figure 1.9a). La collision s’explique par le fait que la plus grosse particule précipite 
et la plus petite est considérée avec une vitesse relative vers le haut (Figure 1.9b). La petite 
particule nuageuse rebondit sur la grosse particule précipitante, emportant avec elle un surplus 
de charges positives et laissant un supplément de charges négatives sur la particule 
précipitante. Il faut noter qu’il existe d’autres mécanismes inductifs comme le mécanisme de 
la rupture d’une goutte (Simpson, 1909). 
  












Figure 1.10 : Schéma du mécanisme non-inductif de charge (Tiré de Buguet, 2012). 
 
 Le mécanisme non-inductif, susceptible de se produire en absence 
de champ électrique, est considéré comme la source première de l’électrisation du nuage 
d’orage. Il permet d’expliquer l’apparition des charges dans le nuage d’orage ainsi que la 
structure électrique tripolaire classique. Il est basé sur un transfert de charge s’effectuant lors 
de la collision entre une particule de graupel et un cristal de glace en présence d’eau liquide 
surfondue. L’électrisation engendrée par la collision graupel-glace a été minutieusement 
étudiée par des expériences de laboratoire (Takahashi, 1978 ; Jayaratne et al., 1983 ; Saunders 
et al., 1991), par des études numériques (Norville et al., 1991) et confirmée lors 
d’observations in situ (Dye et al., 1986). Après collision, les particules se chargent de façon 
 
Figure 1.8 : Schéma de la capture sélective d’un 
ion par un hydrométéore (Tiré de MacGorman 
et Rust, 1998). 
 
 
Figure 1.9 : Schéma du mécanisme inductif 
d’échange de charges par collision (Tiré de 




inverse de part et d’autre de la température d’inversion de polarité comprise entre -10 et -20 
°C (Figure 1.10). Si la température est élevée, le graupel se chargera positivement et le cristal 
de glace négativement. Inversement, si la température est basse, le graupel se chargera 
négativement et le cristal de glace positivement.  
 Les expériences de Takahashi ont suggéré de formaliser le 
développement de l’électrisation d’un orage par des équations classiques (Takahashi, 1978). 
L’intensité du champ électrique s’exprime alors par : 
E = - 2t2π2NV2 R2nqe                                                                                      (1.8)      
Où N est le nombre de particules de graupel, supposées de même dimension,                                           
R le rayon d’une particule de graupel, n le nombre de cristaux de glace, V la vitesse de chute 
d’une particule de graupel, q la charge électrique séparée au cours d’une collision, e 
l’efficacité de collision et t la durée des collisions. En assignant aux différents paramètres des 
valeurs raisonnables, à savoir N = 20 m-3, V = 700 cm s-1, R = 2 mm, n = 100 l-1, q= 10-4 esu, 
t= 5 min et e = 1, Takahashi (1978) a trouvé un champ disruptif valant 3000 V m-1. Donc avec 
un temps plus grand la valeur du champ doit se rapprocher de la réalité. 
D’après la plupart des travaux, le mécanisme non-inductif permet 
d’expliquer l’essentiel des observations relatives aux charges et aux structures électriques 
dans un nuage d’orage, mais il est nécessaire de le combiner aux processus inductifs afin de 
rendre compte de l’intensité du champ électrique et de reproduire les observations (Mansell et 
al., 2005).  D’autres travaux vont dans le même sens que Mansell et al., notamment ceux de 
Stolzenburg et al. (1998a,b) qui considèrent que le mécanisme non-inductif collisionnel entre 
la glace et le graupel est capable de rendre compte seulement de trois régions de charges 
parmi plusieurs qu’ils ont observées. Ils soutiennent aussi que même si les mécanismes 
inductifs ne sont pas susceptibles d’initier le champ électrique dans le cumulonimbus, ils 
peuvent jouer un rôle dans le développement des structures complexes de charges observées 
aussitôt qu’un autre mécanisme initie le champ électrique à l’intérieur du nuage. 
 
 






Il existe un autre mécanisme considéré comme jouant un rôle dans 
l’électrisation des orages.  C’est le mécanisme d’électrisation convective schématisé sur la 
figure 1.11. Basé sur l’interaction entre les ions présents dans l’environnement du nuage et la 
dynamique des courants ascendants et descendants associés, Chauzy (2009) en donne une 
description. Les ions positifs, majoritaires dans les basses couches de l’atmosphère, sont 
transportés dans le nuage d’orage par les courants ascendants qui lui donnent naissance. Ils 
Figure 1.11 Schéma d’électrisation 
convective d’un nuage d’orage (Tiré 
de Chauzy, 2009) 
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finissent par se fixer sur les hydrométéores et par s’accumuler au sommet des ascendances, 
c’est-à-dire dans la région supérieure de la cellule orageuse. Le développement de ces zones 
positives agit sur la population ionique présente au-dessus du sommet du nuage, provoquant 
l’attraction des ions négatifs et la répulsion des ions positifs. Les ions négatifs qui pénètrent 
dans le nuage se fixent rapidement sur les hydrométéores et suivent les courants descendants 
jusque dans les régions inférieures du nuage. Ainsi prend naissance une structure globalement 
dipolaire de chaque cellule. Ce mécanisme présente deux faiblesses : il ne peut pas à lui seul 
expliquer l’électrisation du nuage (Chauzy and Soula, 1999) ; il ne peut pas non plus produire 
son électrisation initiale. Mais on considère qu’il peut contribuer à expliquer l’existence d’une 
région positive souvent observée à la base du nuage. 
 
I.2.2 Structure électrique d’un nuage d’orage 
 
La structure électrique adaptée à la distribution complexe de la 
charge électrique à l’intérieur d’un orage a été proposée par Stolzenburg et al. (1998a). Le 
schéma de cette distribution basée sur des observations plus riches que celles qui ont suggéré 
la structure tripolaire classique est montré sur la figure 1.12. A partir des résultats obtenus 
avec environ cinquante sondages de champ électrique à l’intérieur de MCS, de supercellules 
isolées et d’orages multicellulaires isolés des montagnes du New Mexico, les chercheurs ont 
remarqué une structure électrique de base identique. 
 
 
    


















 Figure 1.12 : représentation schématique de la structure de charges électriques dans la région 
convective d’un orage (Tiré de Stolzenburg et al. 1998a) 
 
                
A l’intérieur des ascendances convectives la structure électrique de 
base comporte quatre régions de charges de polarité alternée, et la région la plus basse est 
positive (Figure 1.12). A l’extérieur des ascendances convectives il y a typiquement au moins 
six régions de charges de polarité alternée ; la région plus basse est également positive (Figure 
1.12). La différence fondamentale entre les trois types d’orage susmentionnés au point de vue 
de la structure électrique concerne les hauteurs et les températures correspondant aux quatre 
régions de charges observées à l’intérieur des ascendances convectives. La hauteur et la 
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température du centre de la principale région de charge négative trouvées dans les MCS 
valent respectivement 6,93 km et -16°C. Tandis que dans les orages supercellulaires et 
multicellulaires isolés, elles sont de 9,12 km et – 22°C, 6,05 km et -7°C, respectivement. 
   
L’étude de Stolzenburg et al. (1998a) a suggéré que la structure 
tripolaire classique correspondrait probablement aux trois régions inférieures parmi les quatre 
régions de charges que ces chercheurs ont observées dans les ascendances convectives. En 
effet, le modèle tripolaire classique place une région de charges négatives vers -10°/-20°C 
entre une région importante chargée positivement et située au sommet du nuage d’orage et 
une autre moins importante mais également chargée positivement et localisée à la base du 
nuage. Cette étude a expliqué la région négative supérieure par la formation d’une couche 
écran lorsque des ions négatifs de l’air sont attirés vers le nuage par le champ électrique 
exerçant son effet à la frontière du nuage. Les sondages ultérieurs de champ électrique, à 
l’intérieur du nuage d’orage, montrent que deux structures de charge verticales différentes, 
l'une dans le courant ascendant et l’autre à l'extérieur de ce courant, peuvent coexister à 
l'intérieur de l’orage, conformément au modèle conceptuel de la figure 1.12 (Stolzenburg et 
al., 2002). 
 
I.2.3 Orage et champ électrique atmosphérique 
    
Les orages se forment dans un environnement qui possède des 
caractéristiques électrostatiques. D’une part, la terre porte une charge essentiellement négative 
de 550 000 coulombs répartie sur sa surface (Chauzy, 2009). D’autre part l’atmosphère 
renferme une charge d’espace globalement positive de même valeur absolue, constituée 
d’ions des deux signes mais majoritairement positifs. La densité volumique de la charge de 
l’atmosphère est maximale au voisinage du sol. En conséquence, il existe en permanence 
entre la Terre et l’ionosphère une différence de potentiel estimée à environ 300 000 volts 
(Chauzy, 2009). Cette distribution de charges produit dans toute l’atmosphère non perturbée 
par les orages un champ électrique moyen, dirigé vers le centre de la Terre, appelé « champ 
électrique de beau temps ».  L’intensité du champ de beau temps est maximale au niveau du 
sol, où sa valeur varie entre 100 et 150 V/m, et décroit très rapidement jusqu’à devenir nulle 
au voisinage de l’ionosphère (Georgis, 1996). La loi de décroissance du champ de beau temps 
en fonction de l’altitude, proposée par Gish (1944), est donnée par l’expression : 
 
 E(z) = − [81,8exp (−4,52z) + 38,6exp (−0,375z) + 10,27exp (−0,121z)]      (1.9) 
où E(z) est le champ en V m-1 et z est l’altitude en km. 
 
Le champ de beau temps agit, eu égard à sa polarité, sur les ions 
atmosphériques positifs en les entrainant vers le sol, dans le sens de la neutralisation 
progressive de la charge négative terrestre. Les ions négatifs sont au contraire entrainés vers le 
haut. Il en résulte le courant de beau temps estimé à 2,7 × 10-12 A m-2 (Chauzy, 2009). Mais la 
charge électrique négative terrestre reste à peu près constante au cours du temps. Ce sont les 
orages qui maintiennent cette charge terrestre par des échanges électriques qui correspondent 
globalement à transférer une charge négative vers la Terre. Ces échanges de charge sont liés à 
divers processus, notamment à ceux qui sont dues à l’existence d’un champ électrique produit 
au sol par le nuage chargé, de sens opposé à celui du champ de beau temps mais d’intensité 
beaucoup plus grande. Ce champ électrique produit un courant électrique qui apporte à la 
Terre les charges négatives et qui transfère les charges positives vers le nuage d’orage. Ces 
ions sont en partie produits au sol par effet de pointe sur les objets conducteurs (ions corona), 
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ce qui correspond à une ionisation locale. L’inversion de la polarité du champ électrique et 
son amplification sont des indicateurs de l’imminence de l’orage. D’autres mécanismes 
d’échange de charge entre le nuage d’orage et la Terre sont liés aux précipitations et aux 
éclairs. A l’échelle de la planète, l’ensemble des orages simultanément actifs (environ 1500) 
et le champ électrique de beau temps constituent un circuit électrique fermé appelé circuit 
électrique global entre la terre et l’ionosphère. 
 
I.3 Mécanisme de production des éclairs 
  
Il existe deux grandes catégories d’éclairs : les éclairs intra-nuages 
(ou intra-cloud en anglais et IC en abrégé) et les éclairs nuage-sol (ou cloud-to-ground en 
anglais et CG en abrégé). Les éclairs intra-nuages se produisent entre deux régions nuageuses 
possédant des polarités opposées tandis que les éclairs nuage-sol se produisent entre une 
région nuageuse chargée et le sol. On attribue à chaque éclair nuage-sol une polarité 
correspondant au signe de la charge de la région nuageuse reliée au sol. Ainsi sont définis les 
éclairs nuage-sol positifs (CG+) et négatifs (CG-). Les éclairs intra-nuages apparaissent 
chronologiquement les premiers, dès la phase de développement du nuage, et représentent en 
moyenne 70 à 80% des éclairs (Malardel, 2005; Chauzy, 2009). Les éclairs nuage-sol, qui 
constituent la foudre terrestre, se produisent lorsque l’orage atteint sa phase mature (Chauzy, 
2009). 
 
    














Figure 1.13 : Schéma de la propagation d’un éclair intra-nuage dans la partie supérieure droite du 
nuage et d’un éclair nuage-sol dans la partie inférieure gauche du nuage.  Dans les deux cas, les 
leaders bidirectionnels se propagent vers les zones de charges opposées. (Tiré de Delmas et al., 
2007). 
 
Lorsque le champ électrique très local, dans une zone du 
cumulonimbus, dépasse un seuil d'environ 26 kV/cm, un canal d'air ionisé appelé le "traceur 
initial" ou "précurseur ou leader" s'établit entre les régions de polarités opposées, donnant 
naissance à une décharge électrique. Tel est l’éclair intra-nuage. Le leader se propage de 
manière bidirectionnelle (Kasemir, 1960 ; Mazur et Ruhnke, 1998) et consiste en une double 
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décharge faiblement lumineuse que l’on appelle bi-leader en anglais. Le leader positif se 
propage vers une région chargée négativement (dans le sens du champ électrique) et le leader 
négatif vers une zone de charges positives comme le montre la partie supérieure droite de la 
figure 1.13. D’après Chauzy (2009), la recherche du chemin le plus conducteur entraine la 
ramification des deux leaders, le négatif l’étant beaucoup plus. 
Un traceur se propage généralement depuis la région négative du 
nuage vers le sol en effectuant des sauts et en se ramifiant. On l'appelle le "précurseur par 
pas". Lorsque l'extrémité de l'une des branches du précurseur arrive à proximité du sol, une 
décharge monte depuis le sol, le "traceur ascendant", et vient établir la connexion avec le 
traceur descendant. Le canal ionisé relie alors le nuage et le sol, agissant comme un 
gigantesque court-circuit dans lequel un courant électrique très intense circule ; ce courant 
constitue "l'arc en retour". Cet arc en retour peut lorsque les conditions sont réunies, être suivi 
par d'autres arcs qui empruntent le même canal, provoquant le scintillement de l'éclair. Dans 
ce cas on parle "d'arcs subséquents". Le nombre total d’arcs correspondant à un même éclair 
















Figure 1.14 : Schéma du déroulement d’un éclair nuage-sol négatif à précurseur descendant. Le 
temps s’écoule de la gauche vers la droite  (Tiré de Chauzy., 2009). 
 
Les étapes d’une décharge électrique correspondant à un éclair 
nuage-sol, discernables grâce à une caméra ultra rapide, sont illustrées sur la figure 1.14.  Les 
courants électriques produits dans les deux types d'éclairs émettent un rayonnement 
électromagnétique important sur un large spectre de fréquences. Chaque mécanisme 
d’émission possède une signature spécifique. Ainsi, les micro-décharges qui engendrent le 
canal ionisé produisent des signaux électromagnétiques VHF (Very High Frequency), et UHF 
(Ultra High Frequency), tandis que les arcs en retours et subséquents produisent des signaux 
VLF (Very Low Frequency) et LF (Low Frequency).  
Pendant un éclair, l’air peut atteindre des températures de l’ordre 
de 20.000 à 30.000°C (Malardel, 2005). Ce réchauffement très brusque des particules d’air est 
associé à une forte augmentation locale de la pression à l’origine d’une onde de choc qui se 
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propage vers l’extérieur du nuage et se transforme en une onde sonore, le tonnerre (Malardel, 
2005).  
 
I.4 Phénomènes lumineux transitoires (TLE)  
 
L’orage ne produit pas seulement des décharges électriques de type 
éclair, il produit aussi des décharges au-dessus du nuage; ce sont les phénomènes lumineux 
transitoires (Transient Luminous Event ou TLE). Ils constituent un ensemble des phénomènes 
lumineux qui se produisent au-dessus de certains orages jusqu’à la base de l’ionosphère 
(Soula et van der Velde, 2009).  
 


















Figure 1.15 : Illustration des différents types de TLEs (tiré de Lyons, 2000). La figure montre la forme 
et l’altitude des différents T.LES. 
 
             
La figure 1.15, tiré de Lyons (2000), illustre la forme des TLE et 
l’altitude à laquelle se forment ces événements. Les ‘’sprites’’ sont observés entre 40 et 90 
km, les ‘’elves’’ entre 80 et 95 km, les ‘’jets géants’’ entre le sommet de l’orage et 
l’ionosphère et les ‘’jets bleus’’ entre le sommet de l’orage et 40-50 km (Barthe, 2005). Les 
‘’elves’’ ont la forme d’anneaux lumineux de 100 à 300 km de diamètre et sont les plus 
fréquents à l’échelle mondiale (Soula et van der Velde, 2009). Mais les ‘’sprites’’ sont les 
plus couramment observés avec des caméras au sol, au-dessus des régions stratiformes des 
orages de moyenne échelle (Soula et van der Velde, 2009). 
   
Durant la Campagne de mesures ‘’AMMA’’ (Analyses 
Multidisciplinaires de la Mousson Africaine ou African Monsoon Multidisciplinary Analysis), 
en 2006, des ‘’sprites’’ ont été observés, à l’aide d’une caméra, au-dessus des MCS au 
Nigéria à partir du Niger (Williams et al., 2009). Le résultat de la modélisation a suggéré à 
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Krehbiel et al. (2008) que les ‘’jets bleu’’ apparaissent comme résultat d’une rupture 
électrique entre la charge la plus haute de l’orage et la charge écran attirée vers le sommet du 
nuage. Ces auteurs ont fourni aussi une observation appuyant le mécanisme qu’ils ont 
proposé. Par contre leur modèle a montré que le ‘’jet géant’’ commence comme un éclair 
intra-nuage normal qui continue à se propager au-delà du sommet de l’orage. Leur étude a 
abouti à la conclusion que ces décharges qui se propagent vers la haute atmosphère sont 
analogues aux éclairs CG. 
Les questions autour des ‘’TLE’’ ne sont pas encore toutes 
élucidées, aussi continuent-elles à intéresser les chercheurs de par le monde. Soula et al. 
(2011) ont étudié l’activité d’éclairs d’un orage produisant des ‘’jets géants’’ près de la 
Réunion. Une autre étude a été consacrée à l’analyse multi-instrumentale des grands 
événements ‘’sprites’’ et de leur orage producteur dans le sud de la France (Soula et al., 
2014). L’analyse de l’activité d’orage et d’éclair associée aux ‘’sprites’’ et l’étude de leurs 
caractéristiques et conditions de production a fait l’objet de nombreuses études notamment au 
laboratoire d’Aérologie à Toulouse (Soula et al., 2009 ; Soula et van der Velde, 2009 ; Soula 




I.5 Climatologie mondiale de l’activité d’éclairs 
 
Basée sur des données enregistrées pendant cinq ans (Mai 1995-
Mars 2000) par le détecteur optique OTD (Optical Transient Detector) placé à bord du 
satellite MicroLab-1, la climatologie globale de l'activité d’éclair proposée par Christian et al. 
(2003) a mis en évidence les caractéristiques de la distribution d’éclairs sur le Globe et a 
montré que le plus grand taux d’éclairs (> 50 éclairs km-2 an-1 et jusqu'à 82,7 éclairs km-2 an-1 





Le capteur d’éclairs LIS (Lightning Imaging Sensor) monté à bord 
du satellite TRMM (Tropical Rainfall Measuring Mission), dédié à la mesure des pluies 
tropicales, a détecté les éclairs pendant dix-sept ans (1997-2014). Il a fourni une climatologie 
d’éclairs dans une zone restreinte du Globe comprise entre 38°S et 38°N. A partir des 
observations de trois ans (1998-2000), Williams et Stanfill (2002) ont analysé le contraste 
continent-océan de l'activité d’éclairs. A l’instar de Christian et al. (2003), ils ont conclu que 
l'activité maximale d’éclairs sur le Globe se trouve en Afrique centrale. 
Figure I.16 Climatologie mondiale de l’activité d’éclair obtenue avec les données 
spatiales OTD pour la période 1995 - 2000 (Tiré de Christian et al., 2003). 




Collier et al. (2006) ont développé une étude de l'activité d’éclairs à 
partir des données LIS pour établir la distribution statistique et saisonnière de l'activité 
d’éclairs en Afrique australe. La plus forte densité d’éclairs (107 éclairs km-2 an-1) a été 
trouvée, une fois de plus, dans le bassin du Congo. De fortes densités d’éclairs ont également 
été observées à Madagascar et en Afrique du Sud (32,1 éclairs km-2 an-1 et 26,4 éclairs km-2 
an-1, respectivement) essentiellement pendant l'été austral. 
Plus récemment, Cecil et al. (2014) ont détaillé les caractéristiques 
de l'activité d’éclairs à travers le monde à partir des données combinées de LIS et OTD, et ils 
ont confirmé que la plus grande densité d’éclairs est observée en Afrique centrale. Le pic du 
taux annuel d’éclairs a été trouvé dans l’Est de la République Démocratique du Congo (RDC) 
avec une valeur de 160 éclairs km-2 an-1 à une résolution de 0,25 ° × 0,25 °. 
Une étude récente menée par Albrecht et al. (2016) analyse les 
fortes concentrations d’éclairs par continent et à une résolution plus fine de 0,1 ° × 0,1 °.  Le 
tableau (1.1), extrait de cette étude, indique les noms et les coordonnées géographiques des 19 
sites concernés par les plus grandes concentrations mondiales d’éclairs. Dans cette étude, la 
distance minimale séparant deux sites de forte concentration est de 100 km. La plus grande 
concentration est très localisée; elle se trouve sur le lac Maracaibo au Venezuela (232,52 
éclairs km-2 an-1). En deuxième et troisième position on trouve Kabare (205,31 éclairs km-2 
an-1) et Kampene (176,71 éclairs km-2 an-1) respectivement, deux localités de la RDC. On 
constate que le bassin du Congo regroupe six des dix sites au monde les plus touchés par les 
éclairs, dont cinq sont en RDC. Sur la liste de 19 sites présentés dans le tableau (1.1), on en 
dénombre 9 dans le bassin du Congo, dont 8 se trouvent en RDC. Les valeurs affichées par la 
dernière colonne du tableau représentent les distances séparant les sites des localités peuplées 
les plus proches. On doit noter que la densité d’éclairs dépend de la résolution spatiale utilisée 
pour représenter les données d’éclairs. 
Un des intérêts de la climatologie mondiale d’éclairs est déterminé 
par l’influence que peuvent avoir le réchauffement climatique et le phénomène El Nino-
Southern Oscillation (ENSO) sur le changement de l’activité mondiale d’éclairs. En 1992, par 
exemple, Williams avait examiné comment le changement de l'activité globale d’éclairs 
pourrait résulter du réchauffement global (Williams, 1992). D’autres études ont été consacrées 
à la question de savoir comment les changements dans la distribution et la fréquence globales 
d’éclairs, d’année en année, résultent du phénomène ENSO (Goodman et al., 2000 ; Hamid et 
al., 2001). En effet, le phénomène ENSO influence aussi bien la distribution globale de 
précipitations que celle de l’activité d’éclairs. Telle est la conclusion que Chronis et al. (2008) 
ont tiré à l’issue d’une étude qu’ils ont consacrée à la relation entre la variabilité temporelle 
d’ENSO et la distribution globale de l’activité d’éclairs ainsi que celle de précipitations. 
Néanmoins cette influence n’affecte que faiblement l’Afrique centrale pendant la phase froide 



























Lat (°) Lon 
(°) 







1 232,52 9,75 -71,65 Maracaibo Venezuela 10,13 -71,26 60,1 
2 205,31 -1,85 27,75 Kabare RDC -2,50 28,79 136,2 
3 176,71 -3,05 27,65 Kampene RDC -3,60 26,67 124,9 
4 172,29 7,55 -75,35 Càceres Colombie 7,58 -75,35 3,4 
5 143,21 -0,95 27,95 Sake RDC -1,57 29,04 140,0 
6 143,11 34,45 72,35 Daggar Pakistan 34,51 72,48 14,0 
7 138,61 8,85 -73,05 El Tarra Colombie 8,58 -73,09 30,9 
8 129,58 5,25 9,35 Nguti Cameroun 5,33 9,42 11,7 
9 129,50 0 ,25 28,45 Butembo RDC 0,14 29,29 94,3 
10 127,52 -1,55 20,95 Boende RDC -0,28 20,88 141,2 
11 124,26 5,75 -74,95 Norcasia Colombie 5,58 -74,89 20,4 
12 121,41 33,35 74,55 Ràjauri Inde 33,38 74,31 22,6 
13 118,81 33,75 70,75 Doàba Pakistan 33,42 70,74 36,2 
14 117,98 0,55 20,35 Boende RDC -0,28 20,88 109,7 
15 117,19 -2,45 26,95 Kindu RDC -2,94 25,92 126,7 
16 116,78 6,95 10,45 Baissa Nigéria 7,23 10,63 36,6 
17 116,76 14,35 -91,15 Patulul Guatemala 14,42 -91,17 7,6 
18 114,19 8,45 -74,55 Majagual Colombie 8,54 -74,62 12,6 
19 112,17 0,35 26,65 Kisangani RDC 0,52 25,19 163,3 
 
*PPL = localité peuplée la plus proche; Lat = latitude ; Lon = longitude. 
 
 
L’étude de l’activité d’éclairs à des échelles plus réduites est 
motivée par des intérêts commerciaux ou environnementaux. L’un des problèmes 
environnementaux posés par les éclairs est la production des NOx (oxydes d’azote). Ces gaz 
ont en effet un impact sur la santé humaine, le climat et la chimie atmosphérique (Barthe, 
2005). Ils sont les précurseurs de l’ozone troposphérique qui est un important gaz à effet de 
serre, et contrôlent les régimes photochimiques de la troposphère (Barthe, 2005).  Ils ont fait 
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et font encore l’objet de plusieurs recherches. Par exemple des travaux ont été menés pour 
déterminer la distribution globale des NOx produits par les éclairs (Price et al., 1997), pour 
simuler la dépendance de la production des NOx vis-à-vis  du courant, de l’énergie et de la 
pression (Wang et al., 1998), pour étudier les NOx générés par l’activité d’éclairs dans un 
orage individuel (Decaria et al., 2000), pour évaluer les paramétrages du taux d’éclairs utilisés 
dans le model global de transport chimique (Allen et Pickering, 2002),  pour modéliser la 
production des NOx engendrés par les éclairs (Zhang et al., 2003), pour déterminer la 
sensibilité de la moyenne globale de la concentration en OH à la source des  NOx produits par 
les éclairs (Labrador et al., 2004).  
Mais la localisation des orages apparait aujourd’hui le plus grand 
intérêt attaché à l’étude de l’activité d’éclairs. Les impacts de foudre détectés en temps réel 
sont utilisés depuis 1989 par les prévisionnistes de Météo-France pour le suivi et la prévision 
à très courte échéance de la convection, en complément des images satellitaires et des images 
radar (Malardel, 2005). Les données de foudre sont également utilisées pour affiner la 
détection et le suivi automatique de cellules orageuses à partir des données du satellite 
Météosat nouvelle génération (Malardel, 2005). 
 
I.6 Les systèmes d’observations des orages 
 
On peut emprunter de l’article ‘’ Détection des orages ‘’ de 
Stéphane PEDEBOY de Météorage (stephane.pedeboy@meteorage.com) une information 
documentée sur les systèmes d’observation des orages. Ces systèmes sont composés de 
capteurs qui mesurent une caractéristique particulière de l’orage. La caractéristique mesurée 
peut être la masse nuageuse, les précipitations, le champ électrique, les éclairs nuage-sol ou 
intra-nuage. Le principe de mesure utilisé par certains capteurs est basé sur le rayonnement 
électromagnétique dans différentes gammes de fréquence VLF, LF, VHF ou UHF. Les radars 
métorologiques exploitent la réflectivité des hydrométéores pour détecter le nuage et 
caractériser sa taille, sa structure, les taux de précipitation et les hydrométéores qu’il contient. 
L’usage du radar doppler permet en particulier de mesurer le cisaillement du vent. La 
couverture nuageuse peut être détectée par un radiomètre sensible au rayonnement infrarouge, 
donc de jour comme de nuit. Le moulin à champ permet de signaler la présence d’un nuage 
électrisé dans l’atmosphère et l’imminence d’un orage grâce à l’analyse du champ 
électrostatique créé par la charge nuageuse, mais cela à une distance de quelques kilomètres 
seulement. 
Actuellement les systèmes de détection des éclairs sont les plus 
utilisés dans le monde pour localiser les orages. Ils permettent de repérer les éclairs d’un 
orage, en détectant les signaux électromagnétiques qu’ils produisent. Ils peuvent être classés 
en fonction de la méthode de localisation et de la gamme de fréquence utilisée. Selon la 
fréquence utilisée, la distance de détection sera plus ou moins grande, les très basses 
fréquences étant celles qui donnent les plus grandes distances.  
Quatre techniques de localisation sont utilisées par différents 
systèmes: la technique de la différence de temps d’arrivée, la méthode de goniométrie 
magnétique, la technologie Impact et l’interférométrie. La première méthode consiste à 
calculer la différence de temps d’arrivée qui existe entre les capteurs deux à deux pour obtenir 
un ensemble d’équations dont chacune décrit une hyperbole qui définit l’ensemble des 
localisations possibles de l’éclair. Le point d’intersection des hyperboles est la solution unique 
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qui indique la position de l’éclair ou du moins de l’élément qui en a produit le signal. La 
version perfectionnée de cette technique est la méthode du groupe de temps d’arrivée (TOGA) 
décrite dans Dowden et al. (2002). La méthode de goniométrie magnétique consiste à mesurer 
l’azimut du signal électromagnétique émis par l’arc en retour au niveau de plusieurs capteurs. 
Connaissant la position des capteurs, on détermine par triangulation le point d’intersection des 
directions qui représente la position de la source du rayonnement (l’éclair). La Technologie 
Impact combine les méthodes de temps d’arrivée et de goniométrie magnétique pour réaliser 
les localisations des éclairs. La technique d’interférométrie consiste à mesurer la direction 
angulaire d’un signal électromagnétique VHF produit par l’éclair grâce à la mesure du 
déphasage entre les signaux enregistrés par trois antennes proches constituant le capteur 
interféromètre.  
Les réseaux de détection ‘’longue distance’’, utilisant la méthode 
du temps d’arrivée, permettent la localisation des arcs en retour à des distances de plusieurs 
milliers de kilomètres. Leurs capteurs détectent des signaux électromagnétiques de fréquences 
de l’ordre de 10 kHz émis par les arcs en retour. Ces signaux appelés « sferics » utilisent le 
guide d’onde Terre-ionosphère pour se propager et parcourir de grandes distances. Le World 
Wide Lightning Location Network (WWLLN), utilisant la méthode du groupe de temps 
d’arrivée (TOGA) et réalisant la détection à l’échelle planétaire ainsi que le réseau ATD du 
Met Office (service météorologique de la Grande Bretagne) dont la couverture est quasiment 
mondiale, sont des exemples de ces réseaux.  
Les réseaux régionaux analysant la partie basse fréquence du 
spectre (1 à 500 kHz) du signal émis par les éclairs CG et IC utilisent des capteurs positionnés 
à une distance de 250 km les uns des autres. Mais pour détecter les éclairs IC, cette distance 
est diminuée car les signaux électromagnétiques qu’ils émettent s’atténuent sur des courtes 
distances ; par conséquent ils se propagent moins loin que les signaux générés par les éclairs 
CG. Les capteurs de ces réseaux utilisent les méthodes du temps d’arrivée et la technologie 
LPATS (Lightning Position And Tracking System) qui est la goniométrie magnétique ou 
IMPACT. Ils sont connectés par l’intermédiaire d’un réseau de télécommunication à un 
calculateur qui détermine la date, la position, le pic de courant, la polarité et la forme d’onde 
des arcs en retour et subséquents. Le réseau français Météorage, le réseau canadien (CLDN : 
Canadian Lightning Detection Network) et le réseau américain (NLDN : National Lightning 
Detection Network) constituent des exemples de ce type.  
Il existe aussi des systèmes conçus pour détecter l’activité 
électrique totale. Ils utilisent les techniques de temps d’arrivée et d’interférométrie pour 
localiser les signaux VHF et UHF émis par les microdécharges qui composent le canal ionisé 
de l’éclair. La nécessité d’obtenir de bonnes performances exige que les capteurs ne soient pas 
éloignés de plus de 150 km. Le système SAFIR, développé en 1985 par l'ONERA en France, 
et le système LDAR de la société Global Atmospherics Inc (USA), constituent des exemples 
de tels capteurs. 
Les satellites d’observations présentent l'avantage d’assurer une 
couverture à l'échelle planétaire ou quasiment en fonction du type d'orbite utilisé. Les 
systèmes en orbites basses couvrent une grande partie de la planète au rythme de leurs 
rotations. Mais le défilement du satellite permet l'observation d'une zone limitée pendant un 
court instant. C’est suffisant pour détecter des éclairs mais pas assez pour l'observation en 
continu d'un orage. En outre, les capteurs embarqués doivent stocker les mesures en mémoire 
avant de les transmettre à une station au sol, ce qui empêche un fonctionnement en temps réel.  
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Les satellites géostationnaires présentent l'avantage de pouvoir 
surveiller une grande superficie en continu. De plus ils transmettent leurs mesures grâce à une 
liaison permanente avec une station au sol. Par contre, du fait de leur éloignement, il leur est 
plus difficile de détecter les éclairs de faible intensité. Trois techniques de détection sont 
exploitées dans la détection satellite des éclairs : la détection optique (par exemple OTD: 
Optical Transient Detector, LIS: Lightning Imaging Sensor), la détection VHF (par exemple 
FORTE: Fast on Orbit Recording of Transient Events) et l’interférométrie (mission GLIMS : 











































II. CLIMATOLOGIE DE L’ACTIVITE D’ECLAIR 




















II.1 Données et Méthodologie 
 
Pour construire la climatologie de l’activité d’éclairs relative à la 
zone d’étude, nous avons utilisé deux types de données. Il y a d’une part les données fournies 
par le réseau à grande échelle WWLLN (World Wide Lightning Location Network) et d’autre 
part celles qui proviennent du capteur spatial LIS (Lightning Imaging Sensor). Plusieurs 
méthodes ont été mises en œuvre. 
II.1.1 Les données WWLLN 
Les données WWLLN se présentent sous la forme de fichiers 
assimilables à des matrices de plusieurs millions de lignes et huit colonnes. Chaque ligne 
définit un évènement correspondant à un arc d’éclair. Les colonnes définissent les paramètres 
temporels (année, mois, jour, heure, minute, seconde) et spatiaux (longitude et latitude). 
II.1.1.1 Le Réseau Global WWLLN 
Le WWLLN (World Wide Lightning Location Network / 
www.wwlln.net) est un réseau mondial de détection d’éclair basé au sol. Une équipe, 
coordonnée à partir de l'Université de Washington, collecte les données fournies par ce réseau 
avec la coopération des Universités et des Instituts de Recherche qui abritent les stations de 
détection. Les radiations électromagnétiques de très basse fréquence (Very Low Frequency, 
VLF) et appelées sferics, émises par les arcs des éclairs, sont détectées par les capteurs du 
WWLLN. Les sources de ces signaux sont alors localisées en utilisant la technique basée sur 
la différence du temps d’arrivée désignée par l’acronyme TOGA (Dowden et al., 2002). Les 
stations peuvent être séparées par des milliers de kilomètres car les fréquences VLF peuvent 
se propager dans le guide d'ondes Terre-ionosphère avec très peu d'atténuation. En 2014, le 
réseau comportait plus de 60 capteurs répartis sur la planète (Figure 2.1). 
Les données WWLLN enregistrées pendant 9 ans (de 2005 à 2013) 
ont été utilisées dans ce travail afin d'étudier l'évolution temporelle de l'activité d’éclairs et sa 
répartition spatiale dans le bassin du Congo. La zone d'étude est géographiquement définie 
par les bandes 15°S - 10°N de latitude et 10°E - 35°E de longitude, afin de couvrir l'ensemble 
du bassin du Congo et est indiquée sur la figure 2.1 avec un carré rouge. Un zoom sur cette 
zone d’étude a été effectué et le résultat est affiché sur la figure 2.3. 
Le réseau WWLLN a connu des améliorations au cours du temps. 
La figure 2.1 illustre l’évolution du réseau WWLLN de 2005 à 2014. A terme, l’objectif de ce 
réseau est de fournir les localisations des éclairs nuage-sol apparaissant n’importe où sur la 
Terre avec une efficacité de détection supérieure à 50% et une précision moyenne de 
localisation inférieure à 10 km (Rodger et al., 2005). Dans leur étude consacrée à l’analyse du 
perfectionnement du réseau WWLLN, Rodger et al. (2008) ont noté qu’entre 2003 et 2007, 
l’augmentation du nombre des stations du réseau WWLLN a entrainé un doublement du 
nombre de localisations : 10,6 millions (Mars-Décembre 2003) à 28,1 millions (2007). Ils ont 
aussi noté que l’utilisation d’un nouvel algorithme de traitement des données a augmenté le 
nombre de localisations de 63% en 2007, plus précisément de 28,1 millions à 45,7 millions 
(Rodger et al., 2008). 
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Figure 2.1 Carte des stations du réseau WWLLN dans le monde entier. La couleur fournit l'année 
d'installation comme indiqué dans la légende. Le carré rouge et le rectangle bleu indiquent la zone 
d’étude et la couverture de LIS, respectivement. 
                        
Le réseau WWLLN est capable de détecter aussi bien les décharges 
des éclairs nuage-sol (CG) que celles des éclairs intra nuageux (IC) avec une efficacité de 
détection comparable si leurs pics de courant sont proches (Jacobson et al., 2006). Cependant, 
comme les éclairs CG ont des pics de courant beaucoup plus élevés, l’efficacité de leur 
détection à l’aide des capteurs du réseau WWLLN est plus grande, ce qui fait que ce réseau 
détecte principalement les éclairs nuage-sol. 
Les données fournies par le réseau WWLLN ont été utilisées dans 
diverses études dans le monde comme par exemple la climatologie de l’activité d’éclairs dans 
la région du sud-ouest de l’océan indien (Bovalo et al., 2012), l'activité convective dans les 
cyclones tropicaux (Abarca et al., 2011; DeMaria et al., 2012; Bovalo et al., 2014), l’efficacité 
de détection relative du réseau WWLLN (Hutchins et al., 2012), l'activité d’éclairs d’un orage 
produisant des jets géants sur l'île de la Réunion (Soula et al., 2011), l'influence des particules 
d’aérosols émises par les feux de forêts sur l'activité orageuse (Altaratz et al., 2010). 
L’évaluation de la performance du réseau WWLLN a été étudiée à plusieurs reprises, en 
comparant ses données à celles d’autres réseaux comme le réseau canadien (CLDN : 
Canadian Lightning Detection Network) (Abreu et al., 2010), le réseau américain (NLDN : 
National Lightning Detection Network) (Abarca et al., 2010), le réseau commercial opérant en 
Nouvelle Zélande (Rodger et al., 2006) ou aux données spatiales de LIS (Bovalo et al., 2012 ; 
Rudlosky et al., 2013)… 
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II.1.1.2 Reconstitution des éclairs   
     
Le réseau WWLLN ne détecte pas directement les éclairs, il en 
détecte les arcs, enregistre la localisation et le temps de leur point d’impact au sol. On trouve 
dans le travail de Cummins et al. (1998) la description de la méthode relative au 
regroupement en éclairs, des arcs détectés par le réseau NLDN. Les arcs sont regroupés dans 
un même éclair lorsqu’ils sont séparés par moins de 10 km et moins de 0,5 s, et avec une 
durée maximale de 1 s. Comme la précision de localisation des arcs pour le WWLLN est 
moins bonne que pour le NLDN, un test de sensibilité sur les seuils de temps et de distance est 
nécessaire pour en fixer les valeurs dans le cas des données à l’étude. L’année 2011 a été 
choisie pour faire ce test, en adoptant la méthode proposée par Cummins et al. (1998).  Le 
seuil de temps dt représente la durée maximale entre deux arcs rattachés à un même éclair. Le 
seuil de distance D représente la distance maximale entre le premier arc de l’éclair et les arcs 
subséquents. Le résultat du test des seuils fait avec les données WWLLN de l’année 2011 est 




Figure 2.2. Rapport (%) entre le nombre d’éclairs et le nombre d’arcs détectés par WWLLN en 
fonction du seuil de distance pour deux seuils de temps. 
           
Cette dernière montre le rapport entre le nombre d'éclairs et le 
nombre d’arcs pour les données WWLLN de l’année 2011 en fonction du seuil de distance et 
pour deux seuils de temps ‘’dt’’distincts (0,5 et 1 s). On constate que les courbes 
correspondant aux deux valeurs de ‘’dt’’ sont proches, en particulier pour les valeurs de 
distance inférieures à 20 km. D'autre part, le rapport varie plus lentement avec la distance 
pour des valeurs supérieures à 20 km, ce qui signifie que le critère de distance peut être pris 
au-delà d'environ 20 km sans affecter beaucoup le nombre d’éclairs. En adoptant les valeurs 
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0,5 s et 20 km pour les seuils de temps et de distance, respectivement, un algorithme a été 
utilisé pour transformer les données d’arcs en données d’éclairs pour les 9 années d’étude. Le 
résultat donne les nombres d’éclairs détectés par WWLLN (NW) qui sont affichés dans la 
deuxième colonne du tableau 2.1. 
Le seuil de distance adopté dans ce travail est plus grand que les 
valeurs habituellement trouvées dans la littérature pour les réseaux de détection régionaux, par 
exemple 10 km proposé par Cummins et al. (1998) pour le NLDN aux États-Unis et Mäkelä 
et al. (2010) pour le réseau NORDLIS en Europe du Nord. Ce seuil de distance correspond 
généralement à l'erreur maximale de localisation (Rivas et de Pablo, 2002). Pour le réseau 
WWLLN, l'erreur de localisation peut être supérieure à 10 km car les capteurs sont beaucoup 
plus éloignés les uns des autres. Le seuil de temps est pris égal à la valeur de celui des réseaux 
régionaux, généralement fixé à 0,5 s entre deux arcs successifs (Cummins et al., 1998) car la 
précision temporelle est du même ordre. La reconstruction des éclairs, à partir des arcs fournis 
par le réseau WWLLN, formalisée dans (Kigotsi et al., 2016), est donc une application de la 
méthode de Cummins et al. (1998).  
 
II.1.2 Les données LIS  
 
LIS (Lightning Imaging Sensor) est un capteur optique de la 
plateforme scientifique du satellite TRMM (Tropical Rainfall Measuring Mission) lancé en 
décembre 1997 et resté en service jusque fin août 2014 (Christian et al., 1999 ; Boccippio et 
al., 2002 ; Chronis et al., 2008). Il permet de détecter les éclairs IC et CG avec une efficacité 
de détection d'environ 90%, mais il ne les distingue pas. TRMM disposait d'une orbite basse à 
350 km (402 km après un changement d'orbite en août 2001) avec une inclinaison de 35°, ce 
qui permet la couverture d'une région de la Terre comprise entre 38°N et 38°S (rectangle bleu 
dans la figure 2.1). Le champ de vision de LIS à un instant donné est de 600 km × 600 km.  
Au cours d'une seule orbite LIS peut observer un point donné sur la 
surface de la Terre pendant environ 90 s. Pendant un an, le nombre d'orbites de TRMM est 
compris entre 5704 et 5689, selon que l’année est bissextile ou non. Les données utilisées 
dans ce travail proviennent du site de la NASA (http://thunder.msfc.nasa.gov/data) et 
correspondent à des éclairs reconstruits à partir des événements optiques détectés par LIS. 
 
II.1.3 Nouvelle méthode d’estimation de l’efficacité de détection du WWLLN 
 
A un même éclair, le réseau WWLLN et le capteur LIS peuvent 
faire correspondre des points différents dans l’espace et des temps différents car ils ne 
mesurent pas les mêmes paramètres physiques : WWLLN détecte l’impact d’un arc au sol et 
LIS détecte l'illumination du sommet des nuages. Cet aspect doit être gardé à l'esprit quand on 
fait une comparaison entre les deux collections de données. Une autre différence entre les 
deux capteurs est le temps de couverture d’une région donnée : WWLLN a une couverture 
continue sur l’étendue du domaine d'étude alors que LIS couvre un point donné pendant 
environ 90 s pendant le survol d’une zone du domaine. Nous allons donc estimer la proportion 
d’éclairs théoriquement vus par le capteur LIS dans la zone d’étude : 
La surface balayée par le capteur LIS après recouvrement de toutes 
les orbites correspond à la bande de latitudes de 38°S à 38°N (Figure 2.1). Dans cette bande, 
la surface élémentaire est dS :  
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ϕλλ d R  RdS TT cosd=
                                                                                 (2.1) 
où λ est la latitude, φ est la longitude et RT est le rayon terrestre à l’équateur (RT = 6378 km). 
En intégrant sur la bande de latitude, on a : 










=                                         (2.2) 
SA = 4π RT2 × 0,6157                                                                                                        
Au cours d'une année bissextile (31622400 s), le satellite TRMM couvre 5704 orbites.   Ainsi, 
la durée moyenne d'une orbite est 31622400 / 5704 = 5543,89 secondes. 
La zone couverte au sol au cours d'une orbite sera S0 = L × 600 km 
L est la longueur d'une orbite (un tour autour de la Terre): L = 2π RT = 2π × 6378 = 40074 km 
S0 = 40074 × 600 = 24044400 km2 
Ensuite, nous définissons un coefficient de surface :      
  0,07639 











                                                        (2.3) 
Au cours d'une orbite, c’est à dire 5543,89 s, la surface couverte est donc 7,64% de la surface 
SA. En outre, le satellite couvre chaque point de cette surface pendant seulement 90 s sur le 
total 5543,89 s de l'orbite. Un coefficient de temps αt doit être considéré pour estimer la 




==αt                                                                                         (2.4) 
 Ainsi, LIS voit chaque point de la surface couverte au cours d'une orbite pendant une durée 
égale à 1,62% de la durée de l'orbite.  
En résumé, au cours d'une orbite, LIS observe 7,64% (α s) de la 
totalité de la surface couverte par le satellite lors de ses passages successifs et chaque point de 
la surface est observé pendant 1,62% (α
 t) de la durée de l'orbite. Par conséquent, le produit αs 
× αt fournit la proportion de temps pendant lequel un point est observé par LIS par rapport à la 
durée de la couverture de la bande SA : 
α = αs × αt = 0,0764 × 0,0162 = 0,00124  soit  0,124 %                                 (2.5) 
Ce coefficient est applicable à tout point de SA et donc pour tout 
point de la zone d'étude. Nous considérons que statistiquement, compte tenu du nombre 
d'orbites décrites au cours d’une année, l'échantillonnage réalisé par LIS est représentatif de 
l'activité d’éclairs pour n’importe quelle région de la zone d'étude. Aussi, nous appliquons α 
pour extrapoler N0, le nombre total d'éclairs produits dans la zone d’étude, à partir de NL, le 
nombre
 
d’éclairs détectés par LIS :  
NL = α N0  et donc : N0 = NL /α                                                                       (2.6) 
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Afin d'évaluer l'efficacité de détection DE du réseau WWLLN par 
rapport à LIS, nous prenons en compte ce coefficient α en divisant le nombre NW des éclairs 










                                                                              (2.7) 
Cette ultime expression (2.7) est la formule de base utilisée pour calculer DE dans ce travail, à 
l’échelle d’une année et à l’échelle de la zone entière ou à une échelle plus fine pour en 
estimer la distribution spatiale. 
 
II.1.4 Représentation des données 
 
Toutes les cartes de densité d’éclairs, de nombre de jours d’orage et 
de nombre d’éclairs par jour d’orage sont en général tracées en utilisant le logiciel matlab 
avec une résolution 0,1° × 0,1°. Mais la distribution spatiale de l’efficacité de détection est 
faite avec la résolution 1° × 1° pour des raisons de cohérence avec le paramètre à représenter. 
De même pour spécifier les singularités des maximums dans les zones de forte activité, la 
densité d’éclairs et le nombre de jours d’orage ont été calculés avec une résolution de 0,05° 
pour les années 2012 et 2013. 
II.1.5 Méthodes statistiques 
La zone d’étude est subdivisée en 25 zones réduites de taille 5° × 
5°, afin de bien visualiser les différences entre régions et en croisant les variations de 
plusieurs paramètres (année, saison, zones) sur un même graphe. La désignation de ces zones 
réduites est faite par une simple numération en comptant d’Ouest en Est et de Nord au Sud, de 
telle sorte que chaque suite de 5 nombres successifs définisse une bande de largeur 5° de 
latitude comme le montre la figure 2.3 qui illustre toutes les zones réduites. Par exemple, la 
zone 1 correspond aux extensions 5°N - 10°N et 10°E - 15°E et la zone 18 à 10°S - 5°S et 
20°E - 25°E sur la figure 2.3. Il est dès lors possible de comparer différentes régions dans une 
bande zonale.  
Les proportions annuelles et saisonnières d’éclairs ainsi que les 
proportions moyennes correspondant à chacune de ces zones réduites pour la période 2005-
2013 sont calculées. Une proportion annuelle ou saisonnière est déterminée par le rapport de 
la quantité d'éclairs détectés par le réseau WWLLN dans une zone réduite et celle détectée sur 
l'ensemble de la zone d'étude en une année. Dans ces conditions les contrastes des proportions 
annuelles et saisonnières seront déterminés dans les zones réduites. Un coefficient de 
corrélation et un intervalle de confiance autour des moyennes seront calculés selon l’intérêt. 
Des moyennes et des proportions de quantités d’éclairs seront aussi souvent calculées sur 














Figure 2.3 visualisation des zones réduites de taille 5°×5°. 
 
 II.2 Estimation de l’efficacité de détection DE du WWLLN 
 
Dans ce paragraphe, nous allons évaluer l’efficacité de détection du 
réseau WWLLN par rapport à LIS. Nous allons aussi analyser son évolution temporelle et sa 
distribution spatiale. Nous allons enfin considérer la relation entre l’efficacité de détection et 
la multiplicité des arcs. 
  II.2.1 Evolution de l’efficacité de détection  
Le tableau 2.1 et la figure 2.4 présentent les nombres d’éclairs 
détectés par WWLLN (NW) et par LIS (NL) dans la zone d’étude de 2005 à 2013, ainsi que les 
valeurs NO obtenues en utilisant l’expression (2.6).  NO représente le nombre d’éclairs que 
LIS verrait dans toute la zone d’étude si sa couverture était continue. Les valeurs de 
l’efficacité de détection DE calculée sur toute la zone sont également représentées. 
 NW est à peu près constant de 2005 à 2008 à l'exception de l’année 
2007, qui présente une forte augmentation spécifique. Après 2008 NW augmente de manière 
significative et de façon continue pour atteindre en 2013 environ 3,5 fois la valeur de 2005 (de 
2676276 en 2005 à 9181456 en 2013). Par contre, le nombre NL d'éclairs détectés par LIS 
varie faiblement pendant toute la période de 9 ans et aucune tendance n’est observée au cours 
de la période. En effet, il vaut en moyenne environ 188000 et d’une année à l’autre, il ne varie 
pas de plus de 4% de cette valeur (le minimum est de 182560 en 2012 alors que le maximum 
est 195316 en 2009) (Tableau 2.1). Étant donné que la capacité de détection du capteur LIS 
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reste la même au cours de la période, on peut estimer que l'activité d’éclairs n'a pas changé de 
manière significative et que donc l’évolution de NW est dû à une modification de l’efficacité 
de détection DE du réseau WWLLN. 
      
Figure 2.4. Nombre annuel d’éclairs détectés par WWLLN (NW) et Nombre annuel d’éclairs détectés 
par LIS (NL), et efficacité de détection de WWLLN par comparaison avec les données LIS (DE) 
estimée dans le bassin du Congo et celle trouvée par Bovalo et al. (2012) (DEB) pour la région SWIO.   
 
L’efficacité moyenne de détection de DE du WWLLN dans le 
bassin du Congo est calculée, en prenant LIS comme référence et en appliquant l’expression 
(2.7) pour chaque année de 2005 à 2013. Le résultat est présenté dans le tableau 2.1 et 
l’évolution de DE est affichée sur la figure 2.4. 
Cette évolution reflète logiquement celle de NW car NL varie très 
peu. On retrouve une première période de 2005 à 2008 avec une faible variation sauf pour 
l’année 2007 qui produit une augmentation brutale et une augmentation régulière après 2008.  
DE a augmenté sur la période, de 1,74% en 2005 à 5,90 % en 2013. Le résultat trouvé par 
Bovalo et al. (2012) pour l’estimation de l’efficacité de détection (DEB) dans la région sud-
ouest de l’océan indien (SWIO) est présenté dans le même tableau 2.1 et son évolution est 
affichée sur la même figure 2.4. Les valeurs de DE et DEB sont compatibles pour la période 
2005-2011 pendant laquelle les données existent simultanément dans les régions du bassin du 
Congo et du sud-ouest de l’océan Indien. Toutefois l'efficacité de détection du réseau 
WWLLN est meilleure dans la région SWIO que dans le Bassin du Congo. C’est 
probablement parce que le WWLLN est plus efficace sur l'océan que sur les régions 




















           
Les critères considérés pour le regroupement des arcs, et exposés 
au paragraphe II.1.1.2, ont été appliqués pour chaque année de la période étudiée afin 
d’obtenir les éclairs. La proportion d’éclairs à un seul arc (M=1) atteint environ 90% pendant 
les premières années contre environ 80% en 2013, tandis que la multiplicité moyenne est 
environ 1,1 au début de la période et proche de 1,3 à la fin (Tableau 2.1). L'évolution de tous 
ces paramètres est interprétée en termes d'amélioration de l'efficacité de détection par 
comparaison avec les données fournies par LIS au cours de la même période sur la même 
zone. En effet, le nombre total d’arcs détectés par ce capteur spatial est presque constant 
d'année en année. 
Un inventaire des stations WWLLN les plus proches du bassin du 
Congo, installées pendant la période 2005 – 2013, est fait en s’appuyant sur la figure 2.1 et 
sur les cartes représentant l’état du réseau en Avril 2006 (Rodger et al., 2006) et en juillet 
2008 (Rodger et al., 2008).  La distance de chacune des stations au centre C (22,5°E ; 2,5°S) 
du bassin du Congo est calculée, en tenant compte des grands cercles, à l’aide de 
l’expression : 
D = RT arcos (sin (l1) sin (l2) + cos (l1) cos (l2) cos (L2-L1))                        (2.15) 
D est affichée dans la quatrième colonne du tableau 2.2. Ce tableau affiche aussi les noms de 
ces stations, leurs latitudes et longitudes ainsi que l’année de leur installation. Les stations 
dont les noms ne sont pas disponibles sont désignées à l’aide des lettres. Dans l’expression 
2.15, Li et li (avec i=1, 2) représentent la longitude et la latitude du i ème point. 
La méthode du groupe de temps d’arrivée (TOGA), utilisée par 
WWLLN, nécessite au minimum cinq capteurs pour réaliser une localisation. C’est-à-dire un 
signal VLF émis par un arc d’éclair est localisé par le réseau WWLLN s’il est détecté par au 
ANNEE NW NL NO DE DEB Mm (arc/éclair) M=1 (%) 
2005 2676276 190308 153761877 1,74 2,00 1,078 93,73 
2006 2516580 188449 152259873 1,65 3,40 1,127 88,99 
2007 3602064 182653 147568838 2,44 5,00 1,111 90,64 
2008 2467176 183466 148233792 1,66 4,70 1,095 91,94 
2009 3446317 195316 157808157 2,18 6,60 1,116 90,32 
2010 3643387 188984 152692134 2,39 8,30 1,142 88,43 
2011 4701732 192007 155134607 3,03 8,50 1,185 85,37 
2012 6550235 182560 147501778 4,44 - 1,219 82,98 
2013 9181456 192443 155486879 5,90 - 1,278 79,62 
Table 2.1 Nombres d’éclairs détectés par WWLLN et LIS, multiplicité moyenne et 
proportion d’éclairs à un seul arc. 
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moins trois capteurs du réseau. Or en 2005 le réseau WWLLN a détecté 2676276 éclairs dans 
le bassin du Congo (tableau 2.1). Mais le tableau 2.2 montre qu’en 2005 il y avait quatre 
stations plus proches du bassin du Congo : Durban, Tel Aviv, Budapest et Lisbonne situées 
aux distances de 3175 km, 4066 km, 5573 km et 5623 km respectivement du centre du bassin 
du Congo. On peut donc dire que toute station située à une distance de l’ordre de 6000 km, à 
peu près la plus grande de ces quatre distances, doit influencer le bassin du Congo. 
    
                                 Tableau 2.2 Stations WWLLN les plus proches du Bassin du Congo 
          Station Latitude (°) Longitude (°) Distance (km) Année  
Bhopal   23,2146 N  77,4363 E 6603  2005 
Budapest 47,4748°N 19,062°E 5573  2005 
Durban  29,8711°S  30,9764°E 3175  2005 
Lisbone 38,7758 °N  9,1257°W 5623  2005 
Moscou 55,4765°N 37,3143°E 6594  2005 
Sheffield 53,3811°N 1,4779°W 6608  2005 
Tel Aviv   32,1130 °N 34,806°E 4066 2005 
Ascension   7,95005 °S 14,3781°W 4131 2006 
Hermanus   38°S 15°E 4025  2007 
Maitiri 71°S 12°E 7662 2009 
La Réunion    20°S 50°E 3567 2010 
Nigéria   9°N 10°E 1887 2010 
Sénégal   13°N 15°W 4488 2010 
Y (Brésil)  20°S 40°W 7053 2010 
X (Océan indien) 45°S 35°E 4887 2011 
Z (Espagne)  35°N 2°E 4691 2011 
Egypte   28°N 28°E 3446 2012 
XY (Inde)  15°N  75°E 6102 2012 
YY (Inde)   20°N  73°E 6055 2013 
XZ (Moyen Orient) 40°N 45°E 5258 2013 
 
Pour se convaincre de la validité de cet argument, il faut arrêter 
l’attention sur les 6 dernières lignes du tableau 2.2. On voit que, hormis la station installée en 
Egypte en 2012, toutes les stations installées sur des sites plus proches du bassin du Congo 
pendant la période 2011 – 2013 se trouvent à des distances de l’ordre de 5000 km ou environ 
égales à 6000 km. Mais c’est pendant cette période que l’efficacité de détection a augmenté 
plus rapidement car elle est passée de 3,03% à 5,9% alors qu’elle était passée de 1,74% à 
2,39% au cours de la période précédente de 6 ans. Force est de considérer qu’au moins 
quatorze stations, situées à des distances de l’ordre de 6000 km ou plus petites du centre du 
bassin du Congo, parmi les vingt inventoriés dans le tableau 2.2 ont dû influencer le bassin du 
Congo entre 2005 et 2013. 
On peut aussi considérer les 2 stations ajoutées au réseau WWLLN 
en 2007. L’une a été installée à Hermanus à 4025 km (tableau 2.2) et l’autre à Davis (70°S ; 
79°E) à plus ou moins 8541 km. Les effets de l’addition de ces 2 stations ont été très grands 
même à l’échelle de la planète (Rodger et al., 2008). A l’échelle du bassin du Congo l’effet de 
l’installation de ces deux stations, combiné avec celui du nouvel algorithme de traitement des 
données adopté au cours de cette année, ont entraîné une augmentation de la quantité d’éclairs 
détectée de 2516580 à 3602064 de 2006 à 2007 (tableau 2.1).  
,.. 
zone d 'étude. En effet, le remplacement de cette station avait été envisagé pour juillet 2008 
(Rodger et al. , 2008) ; cela suppose qu' il y avait eu un arrêt ou un disfonctionnement de la 
station au premier semestre de 2008. En effet, Hutchins et al. (2012) ont montré que l'arrêt ou 
le disfonctionnement d'une seule station peut affecter sensiblement l'efficacité de détection du 
réseau WWLLN dans la région où elle se trouve si cette région est une région de faible 
couverture en stations. Tel est le cas du Bassin du Congo. Cette analyse suggère que l'évolution 
de DE observée résulte principalement de l'amélioration de la couverture du réseau WWLLN. 
Sans doute, l' utilisation d ' un nouvel algorithme de traitement des données affecte aussi 
considérablement cette évolution (Rodger et al., 2008). 
II.2.2 Distribution spatiale de l'efficacité de détection du WWLLN 
L'étude des variations de DE est faite en les représentant à une 
résolution la plus fine possible et sur toute la zone d 'étude. Une série de tests sur plusieurs 
valeurs de la résolution a permis de l' optimiser à 1 ° x 1 °. La figure 2.5 montre la distribution 
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Figure 2.5. Distribution spatiale de DE dans le bassin du Congo obtenue avec une 
résolution de 1 ° x J 0 . 
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Cette figure montre que l'efficacité de détection n'est pas uniforme 
sur la zone d'étude. Durant les années 2005, 2007 et 2008, le maximum de DE est sur la zone 
océanique. Ce résultat peut s ' expliquer par l'observation de Seity et al. (2001). Ces auteurs 
avaient montré que les éclairs détectés sur l'océan ont des pics de courant généralement plus 
grands et donc, ils seraient plus faciles à détecter (Seity et al., 2001 ). 
Mais on constate que DE a augmenté très fortement, en 2013, sur les 
surfaces à haute topographie du Sud et sur les hautes montagnes de la vallée du Rift ainsi que 
dans un secteur, à cheval à l'équateur, s' étendant du centre à l' Est près des montagnes 




que dans un secteur, à cheval à l’équateur, s’étendant du centre à l’Est près des montagnes 
susmentionnées. Cette concentration des grandes valeurs de DE sur des terrains spécifiques 
est attribuable aux modifications du réseau et aux conditions locales de propagation du 
rayonnement des éclairs.   
En fait, à une échelle régionale ou locale, les variations de DE 
peuvent être liées aux caractéristiques des courants électriques transportés par les éclairs. En 
effet, Abarca et al. (2010) ont montré que l’efficacité de détection des éclairs nuage-sol (CG) 
dépend grandement de la polarité et du pic du courant (Abarca et al., 2010). Par ailleurs, les 
variations de DE sont aussi journellement tributaires des conditions ionosphériques à l’échelle 
locale (Hutchins et al., 2012). 
II.2.3 Relation entre DE et multiplicité des arcs 
La relation entre la multiplicité et l’efficacité de détection est 
illustrée par la figure 2.6. Nous montrons, à cet effet, l'évolution de la multiplicité moyenne 
annuelle Mm et celle de la proportion d’éclairs avec une multiplicité égale à 1 (M = 1), à 
savoir la proportion d’éclairs avec un seul arc détecté. On trouve qu’en général la multiplicité 
moyenne augmente lorsque l’efficacité de détection augmente comme indiqué sur les figures 
2.4 et 2.6. En effet, hormis la période 2005-2008 pendant laquelle on avait une oscillation de 
DE et au cours de laquelle Mm croit d’abord et décroît ensuite, l'augmentation de Mm est en 
accord avec l'augmentation de DE montrée dans le tableau 2.1 et sur la figure 2.4. Tout 
comme DE, Mm augmente régulièrement à partir de 2008 (Figures 2.4 et 2.6). La proportion 
d’éclairs avec M = 1 est en parfaite anti-corrélation avec Mm : elle diminue notamment à partir 
de 2008. Donc l'augmentation de DE conduit à détecter non seulement plus d’éclairs mais 
aussi plus d’arcs secondaires. 
Il faut noter que la multiplicité moyenne est faible : 1,078 en 2005 
et 1,278 en 2013 (tableau 2.1). Donc elle est beaucoup plus faible que la multiplicité trouvée 
habituellement pour les réseaux régionaux, par exemple aux Etats-Unis avec le NLDN 
(Orville et Huffines, 2001) ou dans d’autres régions du monde (Seity et al., 2001; Soriano et 
al., 2005). En effet, cette multiplicité est en général proche de 2 pour les éclairs nuage-sol 
négatifs et un peu plus élevée que 1 pour les éclairs nuage-sol positifs. Cette différence 
s’explique naturellement par la faible efficacité de détection du réseau WWLLN, et en 
particulier dans notre région de faible couverture comparativement au reste du monde 
(Hutchins et al., 2012). Comme on le voit sur la figure 2.6, si DE augmente la multiplicité 
moyenne augmente. De plus, les arcs secondaires ont en général des pics de courant plus 





Figure 2.6 Multiplicité moyenne Mm  et proportion d’éclairs avec une multiplicité égale à 1 (M = 1) 
c’est-à-dire proportion d’éclairs avec un seul arc détecté. 
 
II.3 Evolution temporelle de l’activité d’éclairs dans le bassin du Congo 
 
On se limitera présentement à l’examen de l’évolution annuelle de 
l’activité d’éclairs mois par mois et de son évolution diurne heure par heure, à l’échelle de la 
zone entière. L’investigation sur l’évolution annuelle saison par saison est plus intéressante à 
l’échelle des zones réduites 5°×5°. Pour cette raison elle sera abordée ultérieurement lorsqu’il 
sera question d’étudier l’activité d’éclairs dans ces zones réduites. 
 
 II.3.1 Evolution annuelle de l'activité d’éclairs 
La figure 2.7 montre la distribution annuelle des proportions 
mensuelles d’éclairs (nombre d’éclairs mensuel divisé par nombre d’éclairs annuel, en %) 
détectés par le réseau WWLLN sur la zone d’étude. L'histogramme affiche l'activité 
mensuelle moyenne sur la période de 9 ans (2005 – 2013). Deux courbes affichent les valeurs 
extrêmes de cette proportion dans un intervalle de confiance associé à la probabilité de 
confiance égale 95%, obtenu par application de la loi normale de Gauss, afin de montrer la 
variabilité sur toute la période.  
Pour chaque année le même cycle est observé. Ainsi, un minimum 
d'activité d’éclairs est clairement identifié pendant les mois de juin, juillet et août avec une 
proportion de l'activité mensuelle d’éclairs autour de 4%. Tandis que l'activité maximale est 
centrée sur la période décembre - janvier et de durée variable selon l'année considérée. Selon 
l'activité mensuelle moyenne de la figure 2.7, la période de grande activité dure environ six à 
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sept mois, d’octobre à mars-avril. Au cours de cette période de forte activité environ 10% du 















Figure 2.7. Evolution annuelle des proportions mensuelles d’éclairs WWLLN (en %). Il y a trois mois 
de faible activité (juin, juillet et aout) et six mois de forte activité (janvier-mars et octobre-décembre). 
 
II.3.2 Evolution diurne de l'activité d’éclairs 
 
La figure 2.8 décrit l'évolution diurne de l'activité d’éclairs sur 
toute la zone d’étude, en termes de proportions horaires. La proportion horaire d’éclairs 
représente le rapport entre le nombre d’éclairs détectés par le réseau WWLLN pendant un 
intervalle d’une heure de la journée durant une année et la quantité d’éclairs détectés par 
WWLLN durant toute l’année. La proportion horaire moyenne, pour la période de 2005 à 
2013, est représentée par un histogramme tandis que la variabilité sur toute la période est 
tracée avec deux courbes qui affichent les valeurs minimales et maximales dans les intervalles 
de confiance de 95%. La ligne pointillée montre l'écart-type. La proportion associée à une 
heure donnée correspond aux éclairs produits jusqu’à l’heure suivante. La proportion 
minimale est comprise entre 05h00 et 08h00 TU (06h00 et 09h00 locale) et la proportion 
maximale entre 13h00 et 18h00 TU (14h00 et 19h00 locale).  
Selon la ligne discontinue de l’écart type (Figure 2.8), la variabilité 
diurne est importante au cours de deux périodes de la journée, autour de 01h00 et 14h00 TU, 
et elle est faible au cours de deux autres périodes, autour de 07h00 et 19h00 TU. Ainsi, la 
variabilité présente un cycle de 12 heures, comme indiqué par la ligne discontinue de l’écart 
type (2 SD). Cela signifie que l'activité orageuse est plus variable d'une année à l'autre autour 
de 01h00 et 14h00 TU. Mais l'évolution diurne peut être différente d'une région à l'autre, 
comme décrit dans Vernugopal et al. (2016). Par exemple, la comparaison de l’évolution 
diurne dans les deux zones de maxima de densité d’éclairs identifiés dans la zone d’étude a 
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montré que le contraste entre le maximum et minimum journaliers était plus prononcé dans la 






L'évolution diurne de l’activité d’éclairs obtenue dans cette 
étude est typique de l'évolution journalière caractéristique de régions continentales telle 
qu'elle est représentée par exemple dans Collier et al. (2006) pour une partie de l'Afrique 
australe dont une fraction est incluse dans la zone correspondant à notre étude, dans Liu et 
Zipser (2008) pour les régions tropicales du monde entier grâce à des données LIS, dans  
Rivas et al. (2005) pour la péninsule Ibérique, dans Antonescu et Burcea (2010) pour la 
Roumanie ou encore dans Proestakis et al. (2016) pour la zone couverte par le réseau ZEUS 
aux latitudes moyennes. 
 
Figure 2.8. Evolution diurne de l’activité d’éclair. Le minimum du cycle est observé entre 05h et 08h 
TU et le maximum entre 13h et 18h TU. 
 
L'évolution diurne de l’activité d’éclairs obtenue dans cette étude 
est typique de l'évolution journalière caractéristique de régions continentales telle qu'elle est 
représentée par exemple dans Collier et al. (2006) pour une partie de l'Afrique australe dont 
une fraction est incluse dans la zone correspondant à notre étude, dans Liu et Zipser (2008) 
pour les régions tropicales du monde entier grâce à des données LIS, dans Rivas et al. (2005) 
pour la péninsule Ibérique, dans Antonescu et Burcea (2010) pour la Roumanie ou encore 
dans Proestakis et al. (2016) pour la zone couverte par le réseau ZEUS aux latitudes 
moyennes. 
Cette évolution s’explique aisément. En effet c’est au début de 
l’après-midi que la température est maximale, ce qui donne des conditions plus favorables 
pour initier la convection l’après-midi. On peut noter à ce sujet un exemple d’observation, qui 
concerne les tropiques, tiré de la littérature. L’intensité de la convection à l’intérieur de la 
zone de convergence intertropicale (ZCIT) continentale présente une variation diurne 
prononcée avec un maximum correspondant à celui de la chaleur solaire (Collier et Hughes, 
2011). Par conséquent le taux d’éclair est plus élévé l’après-midi et suit ainsi l’évolution du 
champ électrique de beau-temps illustré par la courbe de Carnégie qui montre que le champ 
électrique est maximal l’après-midi sur chaque continent.  
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II.4 Distribution spatiale de l'activité d’éclairs   
 
II.4.1. Densité d’éclairs dans le bassin du Congo 
La densité moyenne d’éclairs pour chaque année, de 2005 à 2013, 
est représentée sur la figure 2.9. Elle a été calculée en employant une résolution spatiale de 
0,1° x 0,1°. L'échelle n’est pas identique sur tous les graphiques de la figure 2.9 ; elle est 
adaptée à la dynamique des valeurs représentées.  
 
   
 Figure 2.9. Densité d’éclairs WWLLN (éclairs km-2 an-1) dans la zone d'étude (résolution 0,1° × 0,1°). 
 
La même tendance est observée pour chaque année: un maximum 
aigu de densité est observé dans une même région restreinte de la RDC, autour de 28°E de 
longitude et dans la bande 1°S - 2°S, approximativement. Le contraste de la densité d’éclairs 
dans cette région avec le reste de la zone est variable d'une année à l'autre; il est d’autant plus 
fort que l’on avance dans la période. Par exemple en 2013, le maximum y est de 12,86 éclairs 
an-1 km-2 alors qu’il ne dépasse pas 5 éclairs an-1 km-2 dans le reste de la zone d’étude. 
Une autre région de grande densité d’éclairs est visible sur la figure 
2.9a-d, de 2005 à 2008. La taille de ce maximum secondaire est variable d’une année à 
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l’autre. Mais il s’étend du centre de la RDC jusqu’au Congo et au Gabon, à l’Ouest, et 
jusqu’au Nord de l’Angola, au Sud. Pour les années suivantes, voir les figures 2.9e-i, de 2009 
à 2013, le contraste de la densité d’éclairs dans cette grande région de maximum secondaire 
est beaucoup moins prononcé par rapport au maximum principal. Alors que la climatologie 
mondiale d’éclairs établie par Christian et al. (2003) montrait l’existence de deux zones de 
maximum distinctes dans le bassin du Congo (Figure 1.16). On voit ici qu’il y a un fort 
contraste entre les deux zones qui évolue au cours de la période. 
Les valeurs maximales annuelles de densité d’éclairs (FDmax) 
trouvées dans ce travail ne sont pas représentatives et directement comparables à celles des 
autres régions de la Planète couvertes par des systèmes régionaux de détection d’éclairs 
comme par exemple le NLDN aux États-Unis (Orville et Huffines, 2001) parce que 
l’efficacité de détection du WWLLN est faible. Elles varient entre 1,90 éclair km-2 en 2006 et 
12,86 éclairs km-2 en 2013 (Tableau 2.3). En effectuant une correction qui tient compte de 
l’efficacité de détection déduite par comparaison avec les données LIS (expression 2.7), la 
valeur maximale locale de la densité totale d’éclairs (éclairs nuage-sol et intranuage) FD’max 
est estimée pour chaque année de 2005 à 2013 (Tableau 2.3). 
La valeur maximale moyenne de FD’max trouvée sur la période de 9 
ans est égale à 157,23 éclairs km-2 an-1, ce qui est tout à fait comparable à la valeur 160 éclairs 
km-2 an-1 rapportée par Cecil et al. (2014) pour cette région. Comme la résolution adoptée 
dans la présente étude est de 0,1° × 0,1°, nous trouvons des valeurs plus élevées que Christian 
et al. (2003) qui ont rapporté 82,7 éclairs km-2 an-1 pour la valeur maximale de la densité 
d’éclairs à partir des données OTD pour une résolution de 0,5° × 0,5°. 
    
 
 
Tableau 2.3 valeurs maximales locales de densité d’éclair vues par WWLLN (FDmax) et valeurs maximales 
locales estimées (FD’max) de densités d’éclairs  
 
Densité  
(éclair km-2 an-1) 
2005 2006 2007 2008 2009 2010 2011 2012 2013 
FDmax 
 
2,70 1,90 2,66 1,91 3,93 4,41 4,63 8,22 12,86 
FD’max 
 
155,17 115,15 109,02 115,06 180,28 184,52 152,81 185,14 217,97 
  
          
 
   II.4.2  Zoom sur la région du maximum principal de densité d’éclairs 
La densité d’éclairs dans la région du maximum principal est 
représentée en détail sur la figure 2.10 pour les années 2005, 2009 et 2013. Cette région de 
plus grandes valeurs de densité d’éclairs a à peu près la même forme et la même taille chaque 
année, comme indiqué dans les trois graphiques de la figure 2.10 pour trois années différentes. 
Elle a une extension d'environ 300 km suivant la direction nord-sud et 200 km suivant la 
direction est-ouest. De plus elle est située à l'Ouest de la chaîne de montagnes de Virunga 
dont certains sommets dépassent 3000 m d’altitude. 
La valeur maximale annuelle de la densité d’éclair est 
systématiquement située dans l’Est de la RDC, dans cette zone où de nombreux auteurs ont 
situé le maximum de l’activité d’éclairs planétaire, comme Christian et al. (2003) qui l’ont 
faussement attribué au Rwanda, Cecil et al. (2014) et Albrecht et al. (2011). De plus, nous y 
retrouvons les plus fortes valeurs à tout moment de l'année comme nous le montrons dans la 
figure 2.12; ce qui nous amène à penser qu'il y a là un effet local important. 
Figure.2.10. Zoom sur la zone du maximum principal de densité d'éclair pour 2005, 2009 et 2013. 
Une étude menée en 2012 a montré un résultat analogue pour 
l'activité d'éclair au sud-ouest du lac Maracaibo, dans l'état de Zulia, au Venezuela (Burgesser 
et al., 2012). Comme pour le maximum principal dans notre étude, l'activité d'éclairs sur le lac 
Maracaibo est caractérisée par un maximum aigu qui est localisé dans une même zone chaque 
année. Avec des données fournies par le capteur LIS pendant 13 ans et avec une résolution de 
0,1 °, Albrecht et al. (2011) ont trouvé que la valeur maximale localisée de la densité d 'éclairs 
dans le bassin de Maracaibo (250 éclairs 1<m-2 an-1) était supérieure à celle du bassin du Congo 
(232 éclairs km-2 an·1). Comme l'activité orageuse correspondant à la valeur maximale de la 
densité d' éclairs dans le bassin du Maracaibo concerne une très petite région, la résolution 
utilisée pour le calcul joue un rôle majeur dans le résultat de l'estimation. C'est ainsi qu'avec 
une fine résolution, le maximum mondial se trouve plutôt dans cette région du bassin de 
Maracaibo. 
II.4.3 Comparaison des périodes 2005 - 2008 et 2009 - 2013 
La figure 2.11 affiche la répartition des valeurs annuelles moyennes 
de la densité d 'éclairs obtenues avec les données WWLLN pour deux périodes distinctes, 2005-
2008 (Figure 2.11 a) et 2009-2013 (Figure 2.11 b ). Le contraste entre le maximum aigu situé à 
l'Est de la RDC et le reste de la zone est beaucoup plus prononcé au cours de la deuxième 
période. Ainsi, la grande région avec des valeurs de densité relativement importantes dans le 
centre et à l'ouest du bassin du Congo (région du maximum secondaire) est beaucoup plus 
visible au cours de la première période. 
Afin de vérifier si la différence observée entre les deux périodes, est 
due à une évolution de l'activité, l'activité d'éclairs observée par LIS est analysée de la même 
manière. Ainsi, la figure 2.11 affiche également la densité annuelle moyenne d'éclair obtenue 
à partir de données LIS pour les mêmes périodes 2005-2008 ( c) et 2009-2013 ( d). La différence 
de contraste observée à partir des données WWLLN pour les deux périodes n'est plus visible. 
En effet, les deux échelles employées pour représenter les données LIS sont identiques et la 
distribution de la densité d 'éclairs est très proche pour les deux graphiques. Par conséquent, la 
différence observée à partir des données WWLLN pour les deux périodes est certainement due 




maximum. En effet DE a plus augmenté autour du maximum principal qu’à l’Ouest et au 



























Figure 2.11. Densité moyenne d’éclairs WWLLN (éclair km-2 an-1) pour les périodes 2005-2008 (a)  et 
2009-2013 (b). Densité moyenne d’éclairs LIS (éclair km-2 an-1) pour la période 2005-2008 (c) et 
2009-2013 (d). 
     
II.4.4 Densité d’éclairs et périodes de forte ou faible activité  
 
La figure 2.12 affiche la répartition de la densité d’éclairs dans 
toute la région d’étude pendant trois périodes distinctes de l’année 2013, caractérisées par une 
activité spécifique d’éclairs conformément à la figure 2.7: une période de 6 mois de forte 
activité d’octobre à mars, une période de 3 mois de faible activité de juin à août, et une 
période de 3 mois comprenant avril, mai et septembre. Cette répartition est respectée chaque 
année durant toute la période d’étude. Mais seule la période de faible activité coïncide avec 
une saison classique.   
L'échelle de la densité d’éclairs est la même sur chaque graphique 
de la figure 2.12 pour comparer les valeurs correspondant aux trois périodes. Ces trois 
périodes représentent 60,3%, 14,6% et 25,1%, respectivement, de la quantité totale d’éclairs 
détectés en 2013. Ces valeurs sont proches des valeurs moyennes trouvées pour toute la 
période de 9 ans (2005-2013), 62,6%, 13,8% et 23,6%, respectivement. 
La figure 2.13 présente un zoom sur la région du maximum 
principal de densité d’éclairs pendant ces trois périodes pour l’année 2013. Les valeurs 
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an-1, 4,33 éclairs km-2 an-1, et 3,67 éclairs km-2 an-1. En fait, ce maximum est localisé entre 
autour de 28°E en longitude mais il subit des légers changements en latitude selon les 
périodes. Il se trouve approximativement à 2°S pendant la période Octobre-Mars (figures 
2.12a et 2.13a) et à environ 1°S pendant  les deux autres périodes (figures 2.12b-c et 2.13b-c).  
Pour les trois périodes, la région du maximum est toujours très marquée, mais avec plus de 
contraste pour la période de forte activité (figures 2.12a et 2.13a). Il a environ la même taille, 













 Figure 2.12. Densité d’éclairs (éclairs km-2 an-1) à partir de données WWLLN dans toute la région 
d’étude pour trois périodes de 2013: (a) janvier / février / mars / octobre / novembre / décembre, (b) 
juin / juillet / août, (c ) avril / mai / septembre.  
 












Figure 2.13. Zoom sur la région du maximum principal  densité d’éclairs pour trois périodes de 2013: 
(a) janvier / février / mars / octobre / novembre / décembre,  (b) juin / juillet / août, (c) avril / mai / 
septembre. 
            
Pendant la période de faible activité (figures 2.12b et 2.13b) la 
majorité de l'activité d’éclairs est située au Nord de la longitude 3°S, sauf dans la région du 
maximum principal décrit précédemment et dans une région située un peu à l’ouest, 
concernée par un maximum secondaire. Ce fait, compatible avec l’emplacement du pic de la 
convection trouvé par Ba et Nicholson (1998) pour la saison juin-août, correspond à la 
signature de la migration de la zone de convergence intertropicale (ZCIT). 
 
      
a) b)




II.4.5 Nombre de jours d’orages, nombre d’éclairs par jour d'orage et caractéristiques 
de surface 
 
Pour comparer l'activité d’éclairs dans les différentes régions du 
bassin du Congo, nous avons  calculé le nombre de jours d’orages  avec la  même résolution 
(0,1° × 0,1°) que pour les densités d’éclairs déterminées dans le présent travail. La figure 2.14 
affiche la structure correspondant à la distribution spatiale du nombre de jours d’orages en 
2013 (a). Dans un pixel donné, une journée est considérée comme orageuse si au moins un 
éclair est détecté. Nous constatons que  le nombre de jours d’orages est maximal dans la zone 
où la densité d’éclairs est maximale, dans l’Est de la RDC (voir graphes 2.14a et 2.14c), avec 
189 jours d’orages. Ce résultat est compatible avec l’observation faite par Jackson et al. 
(2009).  Ces chercheurs ont en effet trouvé que le noyau de l’un des maxima de l’activité de 
MCS, en Afrique équatoriale, se situe dans l’Est de la RDC à environ 1°S et 27°E, c’est-à-dire 
qu’il coïncide pratiquement avec notre maximum principal de densité d’éclairs et de nombre 













Figure 2.14. (a) Le nombre moyen de jour d’orages pour 2013 à partir des données WWLLN ; (b) 
Nombre d’éclairs par jour d'orage (éclair jour-1) pour 2013. (c) Densité moyenne d’éclair (éclair km-2 
an-1)  sur la zone d’étude à partir des données WWLLN pour la période 2005-2013. 
 
En outre, la comparaison des graphes 2.14a et 2.14c montre que le 
contraste entre la région du maximum principal et le reste de la zone d’étude est plus fort pour 
la densité d’éclairs que pour le nombre jours d’orages. Cette observation laisse penser qu’en 
moyenne les orages sont plus actifs dans cette zone en termes d’éclairs, c'est-à-dire que le 
maximum de densité d’éclairs est non seulement l’effet d'un plus grand nombre de jours 
d’orages, mais aussi d’un plus grand nombre d’éclairs pendant ces jours d’orage. Cette 
présomption est étayée par les corrélations remarquées dans le cas des zones réduites (figure 
2.19). 
 
          
                  Tableau.2.4 Nombre maximum de jours d’orage dans la zone du maximum de densité d’éclairs.  
 
Année 2005 2006 2007 2008 2009 2010 2011 2012 2013 






Au cours de la période d’étude, la valeur maximale du nombre de 
jours d’orage a augmenté de 114 jours en 2005 à 189 jours en 2013 dans la région du 
maximum principal (tableau 2.4), alors que la densité maximale d’éclairs a augmenté de 1,90 
éclair km-2 an-1 en 2006 à 12,86 éclairs km-2 an-1 en 2013 (tableau 2.3). 
Afin de comparer l'activité journalière d’éclairs quand les orages se 
produisent, nous avons  calculé  le nombre moyen d'éclairs par jour d’orage avec la même 
résolution spatiale (0,1° × 0,1°). Le résultat trouvé est affiché dans la figure 2.14b. On  
constate que ce paramètre est moins contrasté que la densité d’éclairs ou le nombre des jours 
d’orages (figures 2.14a et 2.14c). Mais il faut noter que ce nombre moyen d'éclairs par jour 
d’orages est plus grand dans les régions d’activité maximale en termes de densité d’éclairs et 
de nombre de jours d’orage, notamment dans l'Est de la RDC. En effet, dans cette région, le 
nombre d’éclairs  par jour d’orage atteint environ 8 éclairs jour-1, alors qu'il atteint environ 5 
éclairs jour-1 dans la région du maximum secondaire. Afin de produire en moyenne plus 
d’éclairs par jour d’orages dans la région du maximum principal, les orages peuvent donc y 
être soit plus actifs, soit plus stationnaires, soit plus nombreux, soit les deux ou trois à la fois. 
Nous constatons, d’autre part, que certaines très grandes valeurs du 
nombre moyen d'éclairs par jour d’orage sont également observées localement dans des 
régions de très faibles densités d’éclairs et de très faibles nombres de jours d’orage, 
manifestement des régions de faible activité (figure 2.14b). Tel est le cas, par exemple, le long 
de la côte Ouest sur l'océan Atlantique avec des valeurs dépassant 10 éclairs jour-1.                    
Nous pouvons penser que dans ces régions les orages sont probablement rares mais intenses. 
Un  examen de la relation entre la densité d’éclairs et l’orographie a 
été effectué à l’échelle de la zone entière, notamment pour analyser le rôle des montagnes des 
chaînes de Virunga et Mitumba dans l’origine de la forte densité d’éclairs de la zone du 
maximum principal (Figure 2.15). Une comparaison a donc été faite entre la densité d’éclairs 
pour l’année 2013 avec l’orographie de la région.  
Nous remarquons sur la figure 2.15 que la région du maximum de 
densité d’éclairs correspond bien à une région montagneuse (Figure 2.15a,b). La figure 
2.15c,d permet d’identifier un fort gradient de densité d’éclairs sur un axe aligné avec la 
perpendiculaire à la chaîne de montagnes du Rift (figure 2.15c,d). Cette configuration indique 
donc un rôle probable des montagnes, dont les plus élevées dépassent 3000 m, qui sont situées 
à environ 28,5°E, et dont la localisation est mise en évidence par la ligne blanche pointillée 
sur la figure 2.15c et à l’aide de l’échelle sur la figure 2.15d. Elles constituent un élément 
favorable pour le développement des orages susceptibles de produire une forte densité 
d’éclairs. Certaines de ces montagnes constituent des volcans illustrés sur la  figure 2.15c par 
les triangles rouges. 
La présence de lacs à la même latitude, le lac Kivu  (29°E; 2°S) à 
petite échelle et le lac Victoria (33°E; 1°S) à grande échelle, peut également fournir 
l’humidité pour le développement des orages. On le voit notamment pour la région du lac 
Victoria qui ressort nettement avec un contraste de la densité d’éclairs (Figure 2.15a,b). Une 
situation analogue est observée à proximité du lac Maracaibo dans l'État de Zulia au 
Venezuela, pour laquelle Munoz et al. (2016) montre le rôle de la topographie complexe, mais 
aussi d’un jet nocturne de faible altitude dans le bassin de Maracaibo, dans l’accroissement de 






























Figure 2.15. Densité moyenne d’éclairs (éclairs km-2 an-1) à partir des données WWLLN pour la 
période 2005-2013 dans toute la zone d’étude (a) et dans la zone de maximum d’activité (c). 
Orographie (m) dans les mêmes zones (b) et (d), respectivement. 
 
   
L’analyse  montre également certaines corrélations spatiales entre 
la densité d’éclairs et les caractéristiques de surface dans tout le bassin du Congo. Cette 
corrélation est basée sur la comparaison de la densité moyenne d’éclairs sur la zone d’étude 
pour toute la période 2005 – 2013 et l’orographie de toute la région (figures 2.15a,b). On note 
plusieurs  observations intéressantes. (i) la valeur maximale moyenne de la densité d’éclairs 
est égale  à environ 4 éclairs km-2 an-1 dans l’Est de la RDC, c’est à dire  à peu près sept à huit 
fois les valeurs moyennes observées dans la plupart des parties du domaine. (ii) La plupart des 
grandes valeurs de densité sont situées au Sud de l'équateur. (iii) La densité d’éclairs est 
souvent renforcée sur les principaux lacs comme le lac Victoria (33°E; 1°S) ou le lac 
Tanganyika (34°E; 10°S). Par contre, les lacs situés plus au nord influencent moins la densité 
d’éclairs, par exemple le lac Edouard (29,67°E; 0,67°S) et le lac Albert (30,67°E; 1,33°N).   
(iv) La grande région du maximum secondaire de densité d’éclairs observée au Sud de 
l'équateur et à l'Ouest du maximum principal, correspond à la zone forestière et est 
caractérisée par une altitude inférieure ou égale à 800 mètres. De petites zones de plus 
grandes densités sont également observées dans la partie Ouest de la région, en particulier sur 





II.4.6 Profil zonal  de l’activité d’éclairs dans le bassin du Congo  
 
 
La Figure 2.16 montre la distribution zonale des éclairs détectés par 
WWLLN sur toute la zone d'étude, en 2005, 2007 et 2013. Cette répartition montre la 
dissymétrie par rapport à l'équateur puisque son maximum est clairement localisé dans 
l'hémisphère Sud entre 1°S et 2°S en fonction de l'année. Toutes les distributions annuelles 
présentent une forme générale similaire. 
 
       
Figure.2.16 Répartition zonale d’éclairs (%) à partir de données WWLLN, avec une résolution de 0,1° 
pour 2005, 2007 et 2013 dans toute la région. 
            
Cette dissymétrie dans l'hémisphère Sud, en Afrique, a également 
été remarquée pour les nuages hautement réfléchissants à partir d’observations satellites par 
Waliser et Gautier (1993). En utilisant ce paramètre pour la localisation de la zone de 
convergence intertropicale (ZCIT), ils ont conclu que son emplacement moyen était dans 
l'hémisphère Sud pour une durée légèrement plus longue et à des plus grandes latitudes. En 
outre, ils ont noté que la ZCIT a une portée plus large sur le continent, en particulier pour 
l'Afrique. 
 
De même, Žagar et al. (2011) ont trouvé la même dissymétrie pour 
la distribution zonale des précipitations sur le continent africain en utilisant les données de 
réanalyses ERA Interim. En fait, dans leur travail, on remarque sur la figure qui affiche les 
profils méridiens de précipitations pour différentes durées et sur tout le continent que la 
configuration annuelle présente un maximum principal à une latitude d'environ 2-3°S et un 
maximum secondaire à environ 6-7°N, qui ressemblent fortement aux profils présentés sur la 
figure 2.16. Ils ont aussi constaté que sur les continents tropicaux, la forme de la  ZCIT est 
différente si elle est déterminée à partir de données de vents ou de critères de précipitations. 
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II.5 Comparaison de l’activité d’éclairs dans les zones réduites  
 
Comme annoncé précédemment, nous allons analyser la répartition 
spatiale des éclairs en calculant les proportions d’éclairs correspondant à des zones réduites de 
taille 5°×5°. Nous voulons focaliser notre attention sur les contrastes saisonniers et les 
éventuelles corrélations correspondant à ces zones réduites. 
 
II.5.1 Distributions des proportions d’éclairs dans les zones réduites  
 
La figure 2.17 montre les proportions d’éclairs dans les zones 
réduites de taille 5°×5° des trois années (2.17a,b,c) et les proportions annuelles moyennes 
d’éclairs correspondant à chacune de ces zones réduites pour la période 2005-2013 (2.17d). 




























Figure 2.17 Visualisation des proportions annuelles d’éclairs dans les  zones réduites de dimension  
5°×5° découpées sur le bassin du  Congo pour 2005 (a), 2009 (b), 2013 (c) et proportions moyennes 




Tenant compte des proportions moyennes, certaines 
caractéristiques essentielles sont remarquées (figure 2.17d). Les contrastes des proportions 
d’éclairs sont évidents  entre certaines zones réduites. Le territoire de la République 
démocratique du Congo (RDC) présente les plus grandes proportions moyennes d’éclairs, 
suivi de la République du Congo et du Gabon.  Les proportions moyennes d’éclairs les plus 
faibles sont observées dans les zones océaniques (zones 16 et 21) et la vallée du Rift (zones 5, 
10, 15, 20), en aval des hautes montagnes de l'Est. Les proportions moyennes d’éclairs les 
plus élevées sont trouvées dans la zone 14 (25°-30°E; 5°S-0°) avec 8%  et dans la zone 13 
(20°E-25°E; 5°S-0°) avec   7,8%. 
 
























Figure 2.18. a) Proportion d’éclairs dans chaque zone de taille 5° × 5° pour 2005, 2009, 2013 et 
moyenne pour la période 2005-2013. b) Proportion annuelle pour quatre zones sur le secteur 













































Le secteur équatorial défini par 10°E - 30°E et 5°S - 0°, et mis en 
exergue par le rectangle rose sur la figure 2.17d, constitue la zone la plus active du bassin du 
Congo en termes d'activité d’éclairs. En effet, la figure 2.17d montre que toutes les 
proportions moyennes d’éclairs trouvées ailleurs dans le bassin du Congo sont inférieures à la 
proportion moyenne la plus faible (5,7%) trouvée dans ce secteur. Il représente 16% de 
l’étendue de la zone d'étude et contient une proportion moyenne d’éclairs de 28%.  
En excluant les zones méridiennes extrêmes de plus faibles proportions, les autres 
observations suivantes peuvent être faites : (i) Dans les zones réduites de la bande zonale 
extrême du Nord (5°N-10°N), les proportions moyennes se situent entre 3 et 4% (zones 1 à 4). 
(ii) Dans la bande équatoriale Nord (0°- 5°N), elles varient entre 5 et 5,4%, et dans la bande 
équatoriale Sud (5°S-0°), entre 5,7% et 8% (zones 7 à 9 et 11 à 14 respectivement). (iii) Dans 
les deux autres bandes du Sud (10°S - 5°S) et (15°S -10°S), les proportions moyennes varient 
entre 3% et 6%, et entre 3% et 4% (zones 17 à 19 et 22 à 24 respectivement). 
Le graphe 2.18a traduit les informations précédentes à l’aide des 
courbes pour une interprétation plus aisée. Le graphe 2.18b montre les proportions dans le 
secteur équatorial défini par 10°E - 30°E et 5°S - 0° et mis en évidence par le rectangle rose 
sur la figure 2.17d. Il  montre que la proportion maximale était dans la zone 13 au cours des 
quatre premières années (de 2005 à 2008) et dans la zone 14 au cours des cinq autres (de 2009 
à 2013). En plus, les proportions étaient égales dans les zones 11, 12 et 14 au cours des années 
2007 et 2008.  Cette figure montre aussi une  différence constante entre la zone 13 et les zones 
11 et 12: la proportion d’éclairs était toujours plus grande dans la zone 13 que dans ces deux 
zones. Donc  la zone de maximum secondaire de l’activité d’éclairs se situe principalement 
dans la zone 13.  
 
 
II.5.2 Corrélations dans les zones réduites 
     
La courbe de la répartition des proportions moyennes d'éclairs dans 
les zones réduites est affichée sur le même graphique avec les courbes représentant, pour 
l'année 2013 et pour chaque zone réduite, le nombre de jours avec plus de 5000 éclairs, le 
nombre de jours avec au plus 1000 éclairs et le nombre de jours sans éclair (figure 2.19) pour 
montrer les corrélations possibles.  
La figure montre qu'il existe une forte corrélation spatiale positive 
entre la distribution des nombres de jours avec plus de 5000 éclairs et la répartition des 
proportions moyennes d’éclairs dans les zones réduites. Le coefficient de corrélation trouvé 
est de 93%. Elle montre également une corrélation négative significative entre le nombre de 
jours avec au plus 1000 éclairs et la répartition des proportions moyennes d'éclairs dans les 
zones réduites. Le coefficient de corrélation est de - 63%. En outre, la figure indique une 
corrélation négative non négligeable entre le nombre de jours sans éclair et la répartition des 
proportions moyennes d’éclairs dans les zones réduites. On trouve un coefficient de 
corrélation de - 47%. 
Les valeurs de corrélation trouvées suggèrent que les contrastes des 
proportions moyennes entre les zones réduites peuvent être interprétés en termes de 
différences entre les jours de faible activité (au plus 1000 éclairs) et entre les jours de forte  
















Figure 2.19. Nombre de jours sans éclair, avec de 1 à 1000 éclairs et avec plus de 5000 éclairs pour 
2013 et proportion d’éclairs moyenne pour la période 2005-2013 (courbe bleue), pour chaque zone de 
taille 5° × 5°. 
 
On peut en effet voir sur la figure 2.19 que, dans les zones les plus 
actives (zones 11-14, 7-9, 17), les proportions moyennes d’éclairs sont importantes et, 
corrélativement, le nombre de jours avec plus de 5000 éclairs est important. À l'inverse, dans 
les zones moins actives (zones 5, 10, 15, 16, 20, 21), les proportions moyennes d’éclairs sont 
faibles et corrélativement, le nombre de jours avec au plus 1000 éclairs est important. Nous 
avons suggéré au paragraphe II.4.5 que pour produire en moyenne plus d’éclairs par jour 
d’orages dans la région du maximum principal, les orages peuvent y être soit plus actifs, soit 
plus stationnaires, soit plus nombreux, soit les deux ou trois à la fois. Les corrélations mises 
en évidence dans les zones réduites confirment bien que les jours avec beaucoup d’éclairs ont 
un poids important dans le nombre total d’éclairs pour une zone donnée. Les zones 13 et 14 
qui ont un nombre d’éclairs par jour d’orage élevé (Figure 2.14) présentent aussi un nombre 
de jours avec beaucoup d’éclairs (>5000) bien plus élevé que dans les autres zones.  
 
II.5.3 Le paradoxe du Lac Victoria  
 
La figure 2.20a montre le résultat de la comparaison de l'activité 
d'éclairs sur les zones réduites 12-15 et 19. La zone 15 (30°E-35°E; 5°S-0°) est celle du lac 
Victoria. Elle est caractérisée par un nombre maximal de MCS (Jackson et al., 2009). Le lac 
Victoria en occupe environ 35% de l’étendue. Les zones 12 (15°E-20°E, 5°S-0°) et 19 (25°E-
30°E; 10°S-5°S) sont choisies en raison de la présence de lacs sur leur surface. La première 
zone contient trois lacs (Maindombe : [18,2°E; 1,88°S], Tumba : [18°E; 0,76°S] et Pool 
malebo : [15,5°E; 4,26°S]). Alors que la seconde comprend le lac Upemba (26,4°E; 8,6°S); de 
plus, elle est limitée sur une partie de son extrémité Est par le lac Tanganyika. Les deux autres 
zones, 13 (20°E-25°E ; 5°S-0°) et 14 (25E°-30°E; 5°S-0°), correspondent également aux 




























































































zéro éclair 1-1000 éclairs > 5000 éclairs Proportion 
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Le résultat de la comparaison met en évidence trois observations 
importantes. Tout d'abord, pendant toute la période d'étude, l'activité éclairs du lac Victoria 
(zone 15) était inférieure à celle de la région du lac Upemba (zone 19) et bien inférieure à 
celle des trois autres zones (figure 2.20a). Deuxièmement, la variabilité de l’activité d’éclairs  
dans les trois zones comportant des lacs (zones 12, 15 et 19) est similaire et assez faible 
d'année en année. Troisièmement, la variabilité interannuelle de l'activité d’éclairs dans les 
zones 13 et 14 est importante si l’on compare avec les zones comportant des lacs. Il y a lieu 
de penser que les orages dans la zone du Lac Victoria situé à l’est de la chaîne de montagnes, 


















Figure 2.20. a) Proportion annuelle d’éclairs pour 5 zones, quatre provenant du secteur équatorial 
sud (12-13-14) et incluant le lac Victoria (15), une incluant le lac Upemba (19), pendant toute la 
période 2005-2013. b) Proportion saisonnière d'éclairs pour la zone  de 5° × 5° incluant le lac 
Victoria (15). 
La figure 2.20b montre qu’à l'exception de 2006 et 2011, les 
proportions d’éclairs sont plus importantes sur le lac Victoria pendant la saison mars-mai 
(MAM) que pendant la saison de septembre-novembre (SON). Elle montre également que 















































sur le lac Victoria pendant la saison décembre-février (DJF) que pendant les saisons MAM et 
SON. Cette dernière observation est un paradoxe car les saisons MAM et SON correspondent 
au maximum de l'activité de MCS sur le lac Victoria (Jackson et al., 2009). En particulier, la 
saison MAM correspond au maximum local de l'accroissement de la convection le long de 
l'année (Jackson et al., 2009, Ba et Nickolson, 1998). C’est au cours de cette saison que le 
maximum de l’activité de MCS est plus prononcé. 
 
II.5.4 Comparaison des proportions d’éclairs dans des bandes zonales et méridiennes 
 
La division de la zone d’étude en bandes zonales est importante car 
les activités des ondes couplées de Kelvin et des jets troposphériques AEJ (african easterly 
jet) sont référées aux bandes zonales de largeur 5° de latitude. La figure 2.21a montre la 
répartition des proportions moyennes d’éclairs correspondant aux 9 années d’études (2005-
2013) dans les bandes zonales de cette taille. Les deux bandes situées au Nord de l'équateur 
sont désignées par la lettre N suivie d'un nombre qui indique, dans l’ordre croissant, leur 
position par rapport à l'équateur. De même, les bandes situées au  Sud sont codées par la lettre 














                    
            









Figure 2.21. Distribution des proportions d’éclairs : (a) dans les bandes zonales de largeur 5° de 
latitude, (b) dans les bandes méridiennes de largeur 2° de longitude. 
Quelques résultats sont notés. La proportion d’éclairs détectés dans 
la zone 5°S-5°N, composée des bandes N1 et S1 et représentant 40% de la zone d'étude, est de 
51,1%. Donc l'activité d’éclairs est plus grande autour de l'équateur. La répartition des 
proportions d’éclairs entre les bandes zonales traduit également l’asymétrie par rapport à 
l'équateur, illustrée par le profil latitudinal (Figure 2.16), car les proportions sont plus 
importantes dans les bandes sud si l'on considère des bandes symétriques par rapport à 
l'équateur. En particulier, on peut voir que les bandes S1 et S2, qui représentent également 
40% de la zone d'étude, contiennent une proportion d'environ 48%, tandis que avec la même 
taille, les bandes N1 et N2 ne contiennent que 37%. Un coefficient caractéristique peut être 
défini en divisant la proportion d’éclairs par la proportion correspondante de la surface. On 
peut ainsi associer à la zone équatoriale 5°S-5°N un coefficient caractéristique égal à 1,28 
(51,1% divisé par 40%). 
La figure 2.21b montre la répartition méridienne des éclairs  avec 
une résolution de 2°. Le nombre associé à la lettre L spécifie la position de la bande 
considérée par rapport à la longitude L = 11°E. L’échelle adoptée nous contraint à omettre la 
bande L0 (10°-11°E) de taille 1° de la discussion. Ainsi, la numérotation longitudinale L1 à 
L12 couvre toutes les longitudes de 11°E à 35°E. Il n’y a pas de maximum bien identifié dans 
la distribution méridienne. En effet on trouve des proportions maximales entre 9,8% et 10,5% 
dans cinq bandes. D’une part la bande L9 (27°-29°E), qui contient le maximum principal de 
densité d’éclairs déjà repéré, est ici moins visible car réparti sur une bande méridienne. 
D’autre part une série de quatre bandes (L4 à L7) contient des proportions d’éclairs allant de 
9,8% à 10,5%. On trouve également que 60,6% d'éclairs se trouvent dans la zone comprise 
entre 17°E et 29°E (bandes L4 à L9) représentant 48% de la zone d'étude. Un coefficient 
caractéristique de 1,26 est déduit. Comme les coefficients caractéristiques sont 
approximativement égaux, les distributions zonale et méridienne d’éclairs font ressortir une 
même proportion dans la partie centrale de la zone d'étude. 
 
II.5.5 Contrastes saisonniers dans les zones réduites 
 
Une investigation est faite au sujet de l'activité saisonnière d’éclairs 
dans les zones réduites de dimension 5°×5° déjà définies et illustrées sur la carte de la figure 
2.3. La figure 2.22a montre les distributions des proportions d’éclairs dans ces zones réduites 
pour les saisons décembre-février (DJF), juin-aout (JJA), mars-mai (MAM) et septembre-
novembre (SON) de l'année 2013. Cette division temporelle correspond généralement au 
rythme saisonnier de la zone d'étude montré sur les figures 2.12 et 2.13. 
La signature de la migration de la zone de convergence 
intertropicale (ZCIT) se manifeste de façon symétrique sur les distributions relatives aux 
saisons DJF et JJA. Pendant la saison DJF, les proportions d’éclairs sont concentrées au Sud 
de 5°N et pendant la saison JJA, elles sont concentrées au Nord de 5°S (Figures 2.22a,b). En 
2013 (Figure 2.22a) un maximum de proportions d’éclairs se trouve dans la zone 14 (25°-
30°E, 5°S-0°) notamment pendant les deux saisons DJF et SON avec 3.25% et 3%, 
respectivement. Pendant les saisons JJA et MAM on trouve des valeurs moins fortes dans 
cette zone à peu près équivalentes aux valeurs maximales visibles dans d’autres zones, 11 
pour MAM avec environ 2,5% et de 8 à 9 pour JJA avec environ 1,8%.  
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Nous devons également noter que la figure 2.22 met aussi en 
évidence la grande activité d’éclairs, à l’échelle saisonnière, dans le secteur composé des 
zones 11-14.  Ce secteur avait été mis en exergue à l’aide d’un rectangle rose sur la figure 























Figure 2.22. Proportion saisonnière d’éclairs pour chaque zone de 5° × 5° : (a) en 2013, (b) moyenne 
sur la période 2005-2013. 
En moyenne pour la période 2005-2013 (Figure 2.22b), au cours de 
la saison MAM, le maximum est nettement dans la zone 11 (10°-15°E; 5°S-0°), dans le 
secteur équatorial Sud, certes, mais à l'extrémité ouest de la zone d'étude (Rep. du Congo et  
Gabon). Cette observation est conforme aux résultats de Laing et al. (2011). Ces auteurs, en 
effet, ont constaté que le pic de la convection couvre le secteur occidental de l'Afrique 
équatoriale pendant le pic de la phase humide de l'onde de Kelvin (Laing et al., 2011). Ils ont 
aussi montré que les ondes de Kelvin sont plus fréquentes sur l’Afrique pendant la saison 
MAM (Laing et al., 2011).  
Pendant la saison JJA, le maximum de proportions d’éclairs se 
situe dans la zone réduite 8 (20°-25°E; 0°-5°N) du secteur équatorial Nord. Néanmoins, la 














































maxima saisonniers d’éclairs en 2013 coïncide avec celui des maxima de proportions 
moyennes des neuf années, mais avec des contrastes variables. Ce fait montre la 
prédominance de l'activité d’éclairs de l'année 2013 par rapport aux huit autres années de la 
période d'étude. Cette prédominance est expliquée par l’évolution de l’efficacité de détection 




     














Figure 2.23. Proportion annuelle d’éclairs pour les quatre saisons (DJF, JJA, MAM et SON) pendant 
la période 2005-2013 dans la bande équatoriale 0°-5°N (a) et dans la bande équatoriale 5°S-0 ° (b). 
Les périodes de forte ou faible activité dans les bandes zonales 
dépendent de la latitude. Les graphes 2.22a et 2.22b montrent clairement cette dépendance 
pour les bandes zonales extrêmes du Nord et du Sud de l'équateur ainsi que pour la bande 
intermédiaire du Sud. Dans la bande zonale extrême du Nord, la saison SON est la période de 
plus forte activité et la saison DJF, la période de plus faible activité. Dans toutes les bandes 
zonales du Sud, la saison DJF est la période de plus forte activité et la saison JJA la période 
de faible activité et même d’activité nulle dans la bande extrême du Sud. Ce fait est en effet 
aussi  vérifié pour la bande équatoriale Sud sur la figure 2.23b. La figure 2.23 illustre, en fait, 
la description comparative des saisons dans les bandes zonales équatoriales du Nord (2.23a) et 




















































Dans la bande équatoriale du Nord, la situation est plus complexe. 
La tendance penche nettement vers la saison SON comme période de plus forte activité. Mais 
au cours des trois premières années, la période de forte activité est composée des deux saisons 
SON et MAM et la période de faible activité des saisons DJF et JJA. Tandis que pendant les 
trois années suivantes, l'activité est comparable au cours des quatre saisons, bien qu'elle soit 
légèrement plus forte pour la saison SON. D'autre part, au cours des trois dernières années, la 
situation est semblable à celle de la bande zonale de l'extrême Nord. Tous ces résultats sont 
compatibles avec les observations de Jackson et al. (2009) relatives aux saisons de plus forte 
activité de MCS dans les bandes zonales de largeur 5°. 
      
 
II.5.6 Déplacements saisonniers des pics d’activité d’éclairs 
 
         
   
      





           
 
 










Figure 2.24 Répartition des proportions annuelles d’éclairs dans les zones réduites pendant les 
saisons DJF de 2005-2008 (a) et de 2009-2012 (b). 
La figure 2.24 montre que pendant les saisons DJF des années 















































5°S-0°),  et pour la saison DJF 2005 le maximum se trouve dans la zone 17 (15°E-20°E, 10°S-
5°S). Néanmoins, pour DJF 2009, le maximum coexiste dans la zone contiguë de l'ouest (zone 
12: 15°-20 °E, 5°S-0°). Par contre, au cours des trois années suivantes (2010 - 2012), les 
maxima des saisons DJF sont toujours dans la zone 14 (25°-30°E, 5°S-0 °) comme pour 
l’année 2013. 
La situation concernant les saisons JJA est plus complexe car la 
position des maxima de proportions d'éclairs se déplace constamment d'année en année. Au 
cours des quatre premières années, le maximum est, comme le montre la figure 2.25a, dans la 
zone 3 (20°-25°E, 5°-10°N) en 2005, la zone 8 (20°-25°E, 0°-5°N) en 2006, la zone 13 (20°-
25°E, 5°S-0°) en 2007 et la zone 9 (25°-30°E, 0°-5°N) en 2008. Durant les quatre années 
suivantes (figure 2.25b), le maximum coexiste souvent dans deux ou plusieurs zones la même 
année. Tel est le cas dans les zones 1 (10°-15°E, 5°-10°N) et 2 (15°-20°E, 5°-10°N)  en 2009 
ou dans les zones 7 (15° -20° E, 0°-5 °N), 8 et 13 en 2010 ainsi que dans les zones 2, 8 et 9 en 
2012. En 2011, le maximum est dans une zone unique (zone 4), mais la différence n'est pas 


























Figure 2.25 Répartition des proportions annuelles d’éclairs dans les zones réduites pendant les 


















































Les maxima pour les saisons SON sont situés dans la zone 13 en 
2005 et 2008, dans la zone 3 en 2006, 2007 et 2010, et dans la zone 14 en 2009, 2011 et 2012 
(figures 2.26ab). Cependant, il existe souvent des zones avec des proportions très proches des 
maxima comme la zone 3 en 2005, la zone 13 en 2006 et 2007, la zone 7 en 2008 et la zone 
14 en 2010.  
 
 







        











Figure 2.26 Répartition des proportions annuelles d’éclairs dans les zones réduites pendant les 
saisons SON de 2005-2008 (a) et de 2009-2012 (b). 
       
Au cours des saisons MAM des quatre premières années de la 
période d'étude (figure 2.27a), les maxima des proportions sont toujours dans la zone 11 (10°-
15°E, 5°S-0°) sauf en 2005 année pour laquelle le maximum est dans la zone contiguë 
orientale 12 (15E°-20°E; 5°S-0°). Pour les quatre années suivantes (Figure 2.27b), les maxima 
sont également toujours trouvés dans la zone 11, sauf en 2010, année où le maximum est dans 
la zone 14. L’emplacement du maximum des proportions au cours des saisons MAM est de 




































































Figure 2.27 Répartition des proportions annuelles d’éclairs dans les zones réduites pendant les 
saisons MAM de 2005-2008 (a) et de 2009-2012 (b). 
 
La localisation de l'activité saisonnière des maxima de proportions 
d’éclairs révèle une caractéristique très intéressante de la zone la plus active s’étendant de la 
zone 11  à la zone 14 [10°-30°E; 5°S-0 °] et mise en exergue par le rectangle rose sur la figure 
2.17. Pendant les saisons MAM, le pic de l’activité d’éclairs est toujours à l'extrémité ouest de 
cette zone. Pendant les saisons DJF et SON, le pic est généralement à l'extrémité Est de la 
zone susmentionnée. Mais pendant les saisons JJA, le maximum est généralement en dehors 
de cette zone mais au Nord de l'équateur. Toutes ces différentes positions des pics saisonniers 
d’activité d’éclairs sont compatibles avec la distribution saisonnière des MCS trouvés par 
Jackson et al. (2009) sur l'Afrique équatoriale pour les saisons correspondantes de la période 
1998-2003.    




















































II.6 Comparaison des deux zones de forte activité 
 
Les cartes de densité d’éclairs nous ont permis d’identifier une 
zone de très forte activité localisée dans l’Est de la RDC et une zone de forte activité 
beaucoup plus vaste et plus visible dans les premières années de la période d’étude (Figure 
2.11). Afin de mieux cerner les caractéristiques de leur activité respective, nous en avons 
réalisé une comparaison approfondie en choisissant deux zones d’égale superficie et sur la fin 
de la période d’étude (2012-2013) car l’efficacité de détection y est plus élevée. Nous 
présentons les résultats de cette comparaison où les deux zones sont désignées respectivement 
par ZONEMAXPR (25°E-30°E, 4°S-1°N) et ZONEMAXSEC (18°E-23°E; 4°S-1°N) et 
permettent d’entourer parfaitement les maxima observés. Cette comparaison a fait l’objet 
d’une publication dans la revue ‘’Natural Hazards Earth System Science’’ (Kigotsi et al., 
2018) que nous résumons ici.  
 
 
II.6.1 Spécificités des deux zones de maxima 
 
 
Quelques spécificités des deux zones de maxima d’éclairs 
concernent les différences entre les densités maximales d’éclairs et les nombres de jours 
d’orages. Ces spécificités sont illustrées pour les années 2012 et 2013. Ainsi la densité 
d’éclairs, exprimée en éclairs par km2 a été calculée avec une résolution de 0,05° pour les 
années 2012 et 2013 (Figure 2.28a-b). Le nombre de jours d’orages a été calculé avec la 
même résolution et pour les mêmes années (Figure 2.28c-d). La figure 2.28 désigne les deux 
zones  par les carrés blancs (ZONEMAXPR à droite et ZONEMAXSEC à gauche). Le tableau 
2.5 présente les quantités d’éclairs détectés par WWLLN dans les deux zones en 2012 et 2013 
ainsi que les rapports entre ces quantités. Il présente aussi les densités maximales d’éclairs 






















 Quantité éclairs Densité d’éclairs maximale 
Année 2012 2013 2012 2013 
ZONEMAXPR 696144 1000687 8,62 15,33 
ZONEMASEC 526278 760405 4,44 5,93 





























         
 
 
 Figure 2.28 : Densité d’éclairs calculée avec la résolution de 0,05° sur le bassin du Congo pour 2012 
et 2013 respectivement (a et b) ;  Nombre de jours d’orage calculé avec la résolution de 0,05° sur le 
bassin du Congo pour 2012 et 2013 (c et d). 
 
 
II.6.2 Comparaison de l’activité diurne  
 
   
La figure 2.29 affiche les quantités horaires d’éclairs détectés par 
WWLLN dans la zone de maximum principal (ZONEMAXPR) et dans la zone de maximum 
secondaire (ZONEMAXSEC). La quantité horaire d’éclairs représente la somme des quantités 
d’éclairs détectés par WWLLN pendant une heure de la journée durant une année.  
On constate que les quantités horaires minimale et maximale 
d’éclairs sont observées aux mêmes moments dans les deux zones, le matin entre 07h00 et 
08h00 TU et l’après-midi à 16h00 TU, respectivement. Les grandes quantités horaires 
d’éclairs apparaissent l’après-midi entre 13h00 et 20h00 TU dans les deux zones. Cette 
observation est compatible avec Laing et al. (2011) qui ont trouvé la localisation du maximum 
de l’activité diurne orageuse à l’Est de la RDC, dans la même zone que notre maximum 
principal d’éclairs, et entre 14h00 TU et 21h00 TU. Le contraste entre minimum et maximum 
est nettement plus fort pour la zone du maximum principal, ce qui veut dire le cycle diurne y 
est plus marqué.   
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Figure.2.29 Evolutions de l’activité diurne d’éclair dans les zones de maximum principal et maximum 
secondaire pour l’année 2013. 
L’activité orageuse est plus forte dans la zone du maximum 
principal que dans la zone du maximum secondaire, notamment au moment du taux maximum 
autour de 16h00 TU et excepté au moment du minimum entre 06h00 et 09h00. Laing et al. 
(2011) montrent que pendant cet intervalle de temps, l’activité orageuse est minimale dans 
l’Est de la RDC aussi bien dans la zone du maximum principal que dans celle du maximum 
secondaire. 
 
II.6.3 Comparaison de la variabilité durant 363 jours et pendant les périodes de faible 
et de forte activité de l’année de 2013 
 
 
La comparaison de l’activité d’éclair est faite entre les deux zones 
de maxima d’activité d’éclairs pour 363 jours de l’année 2013. Le tableau 2.6 présente les 
classes d’éclairs à l’aide desquelles est faite cette comparaison. Chaque classe est associée à 
une tranche de quantités d’éclairs. Nous avons  calculé le nombre de jours correspondant à 
chaque classe pour chacune des deux zones. Le résultat est aussi présenté dans ce tableau. 
Pour rendre plus facile l’interprétation du résultat, la distribution 
des jours est représentée sur la figure 2.30. On peut voir que le nombre de jours de faible 
activité (CL1) est bien plus grand dans ZONEMAXSEC par rapport à ZONEMAXPR (157 
contre 84), tandis que le nombre de jours de forte activité  (CL2 à CL6) est  régulièrement 
plus grand dans ZONEMAXPR par rapport à ZONEMAXSEC (248 contre 168 sur 
l’ensemble des 5 classes). Par ailleurs, le nombre de jours avec une très grande activité (CL7 à 




































































































       
Tableau.2.6 Nombre de jours correspondants aux classes de nombre d’éclairs dans les deux zones de maximums 
pendant 363 jours de l’année 2013 
      
NOMBRE 
D’ECLAIRS 
CLASSES NOMBRE DE JOURS EN 
ZONEMAXPR 
NOMBRE DE JOURS EN 
ZONEMAXSEC 
1-1000 CL1 84 157 
1001-2000 CL2 79 58 
2001-3000 CL3 70 52 
3001-4000 CL4 43 29 
4001-5000 CL5 38 17 
5001-6000 CL6 18 12 
6001-7000 CL7 12 11 
7001-8000 CL8 7 10 
8001-9000 CL9 2 2 
9001-1000 CL10 2 2 
>10000 CL11 7 5 
 
Tableau.2.7 Nombre de jours correspondant aux classes de nombre d’éclairs dans les deux zones de maximums 
pendant l’année 2013 pour les périodes de forte activité (FA) et de faible activité (fa) 
 
     
NOMBRE 
D’ECLAIRS 
CLASSES NOMBRE DE JOURS EN 
ZONEMAXPR 
NOMBRE DE JOURS EN 
ZONEMAXSEC 
FA fa FA fa 
1-1000 CL1 35 24 73 48 
1001-2000 CL2 29 29 27 20 
2001-3000 CL3 39 18 24 9 
3001-4000 CL4 22 11 12 6 
4001-5000 CL5 25 7 8 2 
5001-6000 CL6 11 1 9 1 
6001-7000 CL7 8 1 7 1 
7001-8000 CL8 2 1 8 1 
8001-9000 CL9 1 0 2 0 
9001-1000 CL10 2 0 1 1 
>10000 CL11 5 0 4 1 
   
 
 
La comparaison de l’activité d’éclair pendant les 6 mois de forte 
activité (FA) et les 3 mois de faible activité (fa) d’éclair de l’année 2013 est faite de la même 
manière entre les deux zones. Nous avons établi au point II.3.1, que la période de forte 
activité comprend les mois de janvier-mars et octobre-décembre et la période de faible 
activité, les mois de juin-aout. Le résultat est présenté dans le tableau 2.6 et illustré sur la 
figure 2.31. Nous constatons que durant les deux périodes la tendance générale est la même 
que pour la variabilité annuelle obtenue sur 363 jours. La fréquence de jours avec des faibles 
quantités d’éclairs est plus grande dans la zone de maximum secondaire, inversement la 
fréquence de jours avec des grandes quantités d’éclairs est plus grande dans la zone de 
maximum principal. La fréquence de jours avec des quantités extrêmement grandes est petite 




























 Figure.2.30 Comparaison de l’activité d’éclair dans les zones de maxima principal et secondaire 
pour 363 jours de l’année 2013. 
 


















     
Figure.2.31 Comparaison de l’activité d’éclair dans les zones de maxima principal et secondaire pour 
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II.6.4 Tests de corrélation entre les activités d’éclairs des deux zones de maxima 
 
 
La figure 2.32a présente le résultat de la corrélation entre les 
nombres d’éclairs vus par WWLLN chaque jour dans ZONEMAXPR et dans 
ZONEMAXSEC pour l’année 2013 dans la configuration 00h00 du jour J à 24h00  du Jour J.  
On trouve que le coefficient de corrélation R est de 0,34. Donc la corrélation est faible mais 
pas nulle entre l’activité d’éclairs dans la zone du maximum principal et dans la zone du 
maximum secondaire à l’échelle de la journée. La distribution des points sur cette figure 
traduit la tendance mise en évidence par les figures 2.30 et 2.31 dans la mesure où les valeurs 
faibles sont plus nombreuses dans ZONEMAXSEC. C’est pourquoi nous avons une plus 
grande concentration des points près de l’axe vertical que près de l’axe horizontal.  
Une corrélation non nulle entre les activités des deux zones signifie 
qu’il peut exister une influence entre ces zones ou une cause commune pour expliquer 
l’activité orageuse. L’influence la plus naturelle qui puisse être supposée entre le deux zones 
résulterait probablement des orages se propageant de l’Est vers l’Ouest, qui partent de 
ZONEMAXPR et atteignent ZONEMAXSEC. On peut aussi avoir une propagation des 
conditions favorables au développement des orages. Il faut noter tout de même que l’étude est 
faite à l’échelle de la journée et comme les orages se développent en fin de journée, l’activité 
orageuse peut se manifester le lendemain dans la zone ZONEMAXSEC qui est plus à l’ouest 
de plusieurs centaines de kilomètres. 
 
 
Tableau.2.8 Test de corrélation entre 24 heures sur ZONEMAXPR et 24 heures sur ZONEMAXSEC dans la    
configuration de 06h00 de jour J à 06h00 de jour J+1. 
 
Jour (J) Jour (J+1) R Jour (J) Jour (J+1) R 
04 mars 2013 05 mars 2013 0,77 7 septembre 2013 8 septembre 2013 0,67 
16 aout 2013 17 aout 2013 0,70 21 novembre 2013 22 novembre 2013 0,68 
17 aout 2013 18 aout 2013 0,90 22 novembre 2013 23 novembre 2013 0,78 
 
 
Comme le cycle des orages se déroule sur la période de 06h00 d’un 
jour quelconque à 06h00 le lendemain, il est pertinent de regarder aussi la corrélation sur la 
période orageuse journalière. Ainsi nous avons testé la corrélation entre 24 heures sur 
ZONEMAXPR et 24 heures sur ZONEMAXSEC dans la configuration 06h00 du jour J à 
06h00 du jour J+1 pour les deux zones et pour l’année 2013. Le résultat est illustré par la 
figure 2.32b. Nous constatons que la corrélation sur le cycle diurne donne le plus faible 
coefficient de corrélation car R= 0,25. Force est de constater que la plupart des jours les 
activités d’éclairs des deux zones sont non corrélées. Cependant des situations corrélées 
existent quelques fois. A titre indicatif, le tableau 2.7 présente quelques cycles diurnes 
corrélés. Par exemple pour le cycle diurne du 17 au 18 aout 2013, le coefficient de corrélation 
































Figure 2.32. Diagrammes de corrélation entre les nombres journaliers d’éclairs de chaque zone en 
2013: (a) pour les jours calendaires (00h00-24h00 TU) et (b) pour les jours selon le cycle d’activité 
orageuse (06h00 TU du jour J - 06h00 TU du jour J+1). 
 
 
II.6.5 Comparaison de l’activité mensuelle  
 
La figure 2.33  illustre les proportions mensuelles d’éclairs détectés 







0 5 10 15 20



































0 5 10 15 20






























proportion minimale est toujours en août et dans la zone ZONEMAXSEC (environ 3 à 4%). 
La proportion maximale est aussi dans ZONEMAXSEC mais sur des mois différents en 2012 
et 2013 (environ 14 %). Ces deux caractéristiques montrent que le contraste saisonnier est 
plus fort dans  ZONEMAXSEC que dans ZONEMAXPR. Ce résultat est dû à la migration de 
la ZCIT. La zone ZONEMAXPR est moins impactée par la migration de la ZCIT car le 
déclenchement des orages y a une origine très locale. Le graphe 2.33c montre l’évolution des 
proportions sur une période de 3 ans afin de montrer le cycle saisonnier. La régularité est dans 
ce cas plus importante dans la mesure où l’on retrouve d’année en année la même zone 
dominante pour une saison donnée. 
















   
 
Figure. 2.33 Comparaison de l’activité mensuelle d’éclairs dans ZONEMAXPR et ZONEMAXSEC  






















































































III. ANALYSE DE L’ACTIVITE ORAGEUSE DANS LE 



















III.1 Données et méthodologie 
 
Nous allons analyser la corrélation entre l’activité d’éclairs, 
l’activité orageuse et les caractéristiques nuageuses d’une part, et entre l’activité orageuse et 
les conditions météorologiques d’autre part, à partir de l’étude de quelques événements 
orageux. L’activité d’éclairs est caractérisée à l’aide des données d’éclairs fournies par le 
réseau global WWLLN, déjà décrites dans la partie II. Les caractéristiques nuageuses et 
l’activité orageuse sont examinées en utilisant les températures de sommets des nuages 
contenues dans les données issues du satellite géostationnaire Météosat seconde génération 
(MSG) et les surfaces de sommets de nuages que ces températures permettent de calculer.  
Le radiomètre imageur SEVIRI (Spinning Enhanced Visible and 
Infrared Imager) équipant le satellite MSG enregistre la radiance terrestre dans 12 canaux 
dont 9 dans l’infrarouge. Ce sont les canaux infrarouges entre 9,8 µm et 13 µm qui sont 
utilisés pour l’information température de sommets des nuages. Le radiomètre réalise un 
balayage du disque terrestre toutes les 15 minutes avec une résolution de 3 km au nadir.  
Les données disponibles se présentent sous forme compressée dans 
des fichiers dont le nom correspond à la date et à l’heure du début du balayage du disque 
terrestre, par le satellite, qui se fait du sud au nord et qui dure 12 minutes environ. Ainsi le 
balayage dans la zone équatoriale se fait à mi-balayage, c'est-à-dire 6 minutes après le début. 
Ce laps de temps est important à prendre en compte pour la superposition des informations 
éclairs et température de sommet de nuage lorsqu’elle est réalisée. Le traitement de ces 
fichiers peut se faire grâce à une chaîne de programmes successifs qui réalisent des matrices 
de températures, des calculs d’aires fractionnelles (aires correspondant à une température 
supérieure à un seuil ou comprise entre 2 valeurs), des déterminations de température 
minimale etc… 
Ces études de corrélation vont dévoiler les informations apportées 
par les éclairs et la distribution  spatiale des températures ainsi que par l’évolution des aires 
fractionnelles de sommets de nuages. Ces informations peuvent concerner l’intensité 
orageuse, la localisation des orages, le déplacement des orages, la variabilité de l’activité 
orageuse, l’interaction entre différentes cellules orageuses, la détermination de structures 
orageuses dans les masses nuageuses, les récurrences orageuses, l’étalement d’orages, les 
zones et les conditions de développement des orages.  
Les données ERA-INTERIM de ré-analyses vont aussi être 
utilisées pour fournir quelques corrélations entre les activités d’orages et d’éclairs et certains 
paramètres météorologiques tels que la CAPE, l’humidité, les pluies convectives…   
Nous nous focalisons sur l’année 2013 pour l’étude de ces 
corrélations en choisissant des périodes actives. Dans un premier temps nous analysons 
l’activité à l’échelle journalière sur quelques mois de l’année et les conditions 
météorologiques afin de déterminer celles qui génèrent le plus d’activité orageuse, ainsi que 
les paramètres importants qui les caractérisent. Dans un deuxième temps nous choisissons 
quelques périodes afin d’analyser en détail les corrélations évoquées. 
Outre la reconstitution de la couverture nuageuse, les multiples 
longueurs d’ondes utilisées par le capteur SEVIRI, permettent de restituer des contenus en gaz 
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atmosphérique, de mesurer la température de l’atmosphère et son contenu en vapeur d’eau. 
Les données fournies par ce capteur ont ainsi servi dans plusieurs études telles que 
l’identification des nuages précipitants (Haralambos et Giannakos, 2010), l’estimation des 
pluies (Levizzani, 2003), la détection statistique des nuages (Amato et al., 2007), la 
distinction des nuages pluvieux et non pluvieux (Nauss et Kokhanovsky, 2006; Thies et al., 
2008), la classification des pluies convectives et stratiformes (Giannakos et Haralambos, 
2012), l’évaluation des propriétés semi-analytiques de nuages (Kuhnlein et al., 2013). 
 
III.2 CAPE et Activité journalière d’éclairs des mois de mars et décembre 2013  
 
La figure 3.1 montre l’activité journalière d’éclairs durant les mois 
de mars et de décembre 2013, ainsi que les aires fractionnelles en valeur de CAPE pour la 
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Figure 3.1. Activité journalière d’éclairs et aire fractionnelle de CAPE pour 2 valeurs de seuil, 1000 J 
kg-1 et 2000 J kg-1, pour mars (a) et décembre (b) 2013 sur la zone d’étude. 
L’aire fractionnelle est calculée en considérant les valeurs de 
CAPE issues de la base ERA-Interim de réanalyses. Ces valeurs de CAPE étaient disponibles 
à 3 moments de la journée (00h00, 18h00 et 21h00 TU) et à une résolution de 0,125° × 
0,125°. L’aire fractionnelle est donc calculée comme la surface où la CAPE est supérieure à 
un seuil, pour 2 valeurs de ce seuil, 1000 et 2000 J kg-1. Pour chaque jour nous faisons la 
moyenne des trois valeurs quotidiennes de la CAPE et l’aire calculée est exprimée en km2.  
Nous remarquons que l’activité d’éclairs est nettement plus forte 
pour certains jours que pour d’autres. C’est parmi ces jours de forte activité que nous 
choisirons quelques périodes afin d’analyser en détail les corrélations entre l’activité d’éclairs, 
l’activité orageuse et les caractéristiques nuageuses d’une part, entre l’activité orageuse et les 
conditions météorologiques d’autre part, à partir de quelques études de cas.  
C’est le cas au début du mois de mars, puis autour du 20 mars et à 
la fin du mois de mars (Figure 3.1a). Les courbes d’aire fractionnelle de CAPE suivent 
globalement l’allure de l’évolution du taux journalier d’éclair. Le début du mois de mars est 
marqué par de très fortes valeurs autour de 40 × 105 km2 pour l’aire à 1000 J kg-1 et de 15 à 20 
× 105 km2 pour celle à 2000 J kg-1. Les taux d’éclair journaliers oscillent entre 35 et 60 × 104 
au début du mois de mars. Les deux aires et le taux d’éclair diminuent simultanément 
jusqu’au 13 mars environ, avec des fluctuations, notamment pour le taux d’éclair. Jusqu’à la 
fin du mois de mars, les évolutions se font de manière plus ou moins corrélée.  
Le graphe de la figure 3.1b illustre de la même manière cette 
corrélation entre taux d’éclairs et aires fractionnelles de la CAPE. Une période très active 
apparaît à la fin du mois de décembre avec des valeurs de 20 à 30 × 105 km2 pour l’aire à 
1000 J kg-1 et de l’ordre de 5 × 105 km2 pour celle à 2000 J kg-1. La figure 3.1b indique un 
manque de données d’éclairs pour les deux derniers jours du mois de décembre. 
 
III.3 Densité d’éclairs et CAPE pendant les périodes choisies 
 
III.3.1 Période 02-06 mars 2013 
 
La figure 3.2a représente la densité d’éclairs, avec 0,1° de 
résolution, pour chaque jour calendaire (de 00h à 24h), du 02 mars au 06 mars 2013 et la 
densité moyenne pour les cinq jours avec la même résolution. Des signatures de forte activité 
sont mises en évidence très localement, avec des contrastes importants de densité d’éclairs.  
Les échelles de densité, adaptées à la dynamique des valeurs dans 
chaque graphe, sont assez proches d’un jour à l’autre avec un maximum autour de 1 éclair   
km-2. Pour le cumul des 5 jours visible sur le premier graphe, la valeur maximale (1,5 éclair 
km-2) est à peine plus grande, ce qui signifie que l’activité orageuse importante se retrouve 
rarement au même endroit à cette échelle de 5 jours. On voit apparaître sur le cumul d’activité 
la zone de densité maximale déjà repérée dans la climatologie de la partie II de ce document, 
et elle est principalement due à l’activité du 4 mars. 
La figure 3.2b représente la distribution des valeurs de CAPE pour 
chaque jour du 2 au 7 mars 2013, à 18h00 TU. Les fortes valeurs sont souvent localisées dans 
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Figure 3.2. a) Densité d 'éclairs sur la zone d 'étude (km-2; , moyennée du 02 mars au 06 mars 2013 et 
pour chaque jour calendaire (de 00h à 24h), calculée avec une résolution de 0,1 ° x 0, 1 °. b) CAPE en J 
kg-1 calculée avec une résolution de 0, 125° x 0, 125° du 2 au 7 mars. 
Les fortes valeurs de CAPE ne correspondent pas systématiquement 
à des fortes valeurs de densité d'éclairs quand on compare les deux séries de graphe de la figure 
3.2. En effet, le 2 mars les plus fortes valeurs de CAPE(> 5000 J kg·1) se trouvent le long de la 
côte atlantique alors que les fortes densités d' éclairs sont au centre de la zone et dans l'Ouest 
de la ROC. Toutefois, les fortes valeurs de densité d' éclairs de ce jour-là correspondent à des 




se trouvent le long de la côte atlantique alors que les fortes densités d’éclairs sont au centre de 
la zone et dans l’Ouest de la RDC. Toutefois, les fortes valeurs de densité d’éclairs de ce jour-
là correspondent à des valeurs de CAPE assez fortes de l’ordre de 3000 J kg-1 (23°E ; 3°S ou 
encore 18°E ; 5°S). Pour le 3 mars, on a également des fortes densités d’éclairs dans le Nord-
Est de la RDC pour des fortes valeurs de CAPE (> 3000 J kg-1). Pour les autres jours, on voit 
aussi que les éclairs sont denses dans des régions de forte valeur de CAPE mais les fortes 
valeurs de CAPE n’entraînent pas systématiquement des orages intenses. Dans la figure 3.2 
les valeurs de CAPE sont déterminées à 18h00 TU, il faut également tenir compte d’autres 











Figure 3.3. Densité éclair calculée avec 0,1° de résolution pour la période du 04 au 05 mars 2013 
(06h00-06h00), à gauche dans toute la zone et à droite dans la zone spécifiée par le carré blanc. 
 
La figure 3.3 représente la densité d’éclairs calculée avec 0,1° de 
résolution pour la période 04-05 mars (06h00-06h00). Le graphe de gauche concerne toute la 
zone tandis que celui de droite représente le zoom sur la zone du maximum d’activité (cadre 
blanc dans le graphe de gauche). La signature de l’activité maximale est observée autour du 
point de coordonnées géographiques (26,5°E; 8,75°S) correspondant à l’emplacement du Lac 
Upemba. On voit bien que la forte densité est très localisée et contrastée avec le reste de la 
zone. 
 
III.3.2 Période 21-28 décembre 2013 
 
La figure 3.4 représente la densité éclair avec 0,1° de résolution 
pour la période 21-24 décembre 2013 et pour chaque jour calendaire (de 00h à 24h). Tandis 
que la figure 3.6 représente la densité d’éclairs pour chaque jour calendaire du 25 au 28 
décembre 2013 et la densité moyenne pour les huit jours (21-28) avec la même résolution. 
Des signatures d’activité avec des maxima, manifestées par des contrastes de densité 
d’éclairs, interviennent à différentes localisations d’un jour à l’autre. La moyenne des huit 
jours témoigne une activité importante durant cette période. Avec ces 8 jours on voit déjà se 





















Figure 3.4. Densité d’éclairs calculée avec 0,1° de résolution pour les jours calendaires (de 00h à 









Figure 3.5. Densité éclair avec 0,1° de résolution. A gauche : 21-23 décembre (06h00-06h00) sur 
toute la zone d’étude. A droite: zoom sur la zone spécifiée par le cadre blanc pour 21-23 décembre. 
 
La figure 3.5 représente la densité d’éclairs avec 0,1° de résolution 
pour la période 21-23 décembre 2013 (06h00 à 06h00). Le cadre blanc tracé sur le graphique 
de gauche met en évidence la zone du maximum d’activité correspondant à cette période. Le 
21décembre 22 décembre
23 décembre 24 décembre
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graphique de droite représente le zoom sur la zone spécifiée par le rectangle blanc. Deux 
maximums aigus sont observés aux points de coordonnées géographiques (24,9°E; 4,9°S) et 
(26,7°E; 4,9°S). Mais non loin de ces maximums il y a une distribution de densités 
remarquablement fortes. Les fortes densités sont encore une fois assez localisées et bien 
contrastées avec le reste de la zone. 
La figure 3.6 illustre les distributions de CAPE pour les six jours 
du 21 au 26 décembre sur toute la zone. Par rapport à la figure 3.2 relative au mois de mars, 
nous voyons ici que les plus fortes valeurs de CAPE sont réparties un peu plus vers le Sud de 
la zone d’étude. Ce contraste est associé à la migration de la ZCIT. Ainsi, la bande supérieure 
au-delà de 5°N est rarement concernée par des fortes valeurs sauf très localement au nord-est 
de la zone (par exemple les 22 et 23 décembre). Alors que le cumul d’éclairs du 21 au 28 
décembre (Figure 3.7) nous montre des fortes densités dans la bande 5°S-0°, les plus fortes 












Figure 3.6. CAPE en J kg-1 calculée avec une résolution de 0,125° × 0,125° du 21 au 26 décembre. 
 
Toutefois les valeurs de CAPE sont en général assez fortes dans les 
zones de forte densité d’éclair dans les comparaisons jour par jour : le 21 décembre dans la 
bande 5°S-0° autour de 25-27°E, le 22 décembre dans la bande 5°S-0° autour de 28°E, le 23 
décembre autour de 0° et 20°E… Par contre les fortes valeurs de CAPE n’entrainent pas 
toujours une forte activité d’éclairs car il faut d’autres conditions comme un taux d’humidité 
suffisant et des conditions favorables de déclenchement de la convection. Il faut examiner la 
distribution des valeurs de CAPE à des temps différents de la journée, ce qui sera fait par la 
















25 décembre 26 décembre
27 décembre 28 décembre
Figure 3.7. Densité d’éclairs 
calculée avec 0,1° de 
résolution pour chaque jour 
calendaire (de 00h à 24h) du 
25 décembre au 28 décembre 
2013 et densité d’éclairs 
moyenne pour la période 21-
28 décembre 2013. 
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III.4 Corrélations entre activité d’éclairs, activité orageuse et caractéristiques 
nuageuses pour les cas d’étude 
 
L’analyse détaillée des corrélations entre l’activité d’éclairs, 
l’activité orageuse et les caractéristiques nuageuses va être développée pour 4 événements 
orageux choisis comme des cas d’étude. Le premier cas concerne la période 04-05 mars 2013 
pour la zone I définie par les coordonnées géographiques (25°E - 28°E; 7°S - 10°S). Le 
deuxième cas concerne la même période pour la zone II définie par (26°E - 29°E; 1°S - 4°S). 
Tandis que le troisième cas concerne la période 25-26 décembre 2013 pour la zone III définie 
par (25°E - 30°E; 0°- 5°S). Enfin  le quatrième cas est une illustration de l’activité orageuse 
sur le lac Victoria par un événement orageux produit le 17 août 2013 dans la zone IV définie 
par l’intervalle (31°E - 35°E; 1°N - 3°S).  
Pour chaque cas, les éclairs détectés par WWLLN sur une période 
de 15 minutes centrée sur l’heure de l’image météosat correspondante seront superposés à la 
distribution des températures de sommets des nuages. L’évolution de plusieurs paramètres 
(taux d’éclairs, température minimale du sommet de nuage, aires nuageuses fractionnelles en 
température de sommet de nuage, densité temporelle d’éclairs) sera tracée sur une période 
correspondant à l’activité orageuse. L’aire fractionnelle est définie ici par la surface A(τ1;τ2) 
de nuage dont la température du sommet T est comprise entre τ1 et τ2 : 
 
21i i21
  T  avec   )(  ) ;A( ττττ >>=∑ TA                                                          (3.1) 
 
III.4.1 Cas de la période 04-05 mars 2013 pour la zone I 
  
La corrélation spatiale entre l’activité d’éclairs et l’activité 
orageuse, dans la zone I (25°E - 28°E ; 7°S - 10°S), durant une partie de la période 04-05 
mars 2013, est exprimée par la superposition des éclairs et des structures orageuses illustrée 
par la figure 3.8. Cette figure montre quelques séquences de l’activité orageuse qui a eu lieu 
dans la zone I le 04 mars de 19h30 à 23h00. Elle montre la distribution des températures de 
sommets de nuages avec une résolution de 0,03° et la localisation des éclairs à l’aide des croix 
blanches superposées. Les masses nuageuses élevées se dessinent alors par les températures 
inférieures à -40°C dans la zone.  
Les structures orageuses sont caractérisées par des températures 
croissantes vers la périphérie, en accord avec Wang et Liao (2006). Elles exhibent aussi des 
zones convectives, de 10 km à 30 km de diamètre, distinguées par des températures très 
basses et des amas d’éclairs. En accord avec Soula et al. (2014), une forte proportion des 
éclairs est concentrée dans les parties les plus froides des structures orageuses, de 20h15 à 
22h00 notamment. 
Nous pouvons proposer une explication à cette observation. Les 
éclairs CG, que le réseau WWLLN détecte principalement, sont émis pendant la phase mature 
des cellules orageuses lorsque les fortes ascendances favorisent les chocs des hydrométéores 






























Figure 3.8. Corrélation spatiale entre l’activité d’éclairs (croix blanches) et l’activité orageuse 
représentée par la température de sommet de nuages dans la zone I, le 04 mars 2013 de 19h30 à 
23h00. La taille et le nombre de ces croix blanches produisent un aspect laissant une impression 
ponctuelle ou de taches continues sur la rétine. 
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Ces zones de forte ascendance correspondent aussi aux altitudes les plus élevées des masses 
nuageuses. Ce stade mature de l’orage est caractérisé par l’intensification de l’activité 
orageuse illustrée par la croissance du taux d’éclairs entre 20h15 à 21h00 TU (Figure 3.9). 
A 19h30, il y a trois cellules orageuses peu actives et une structure 
orageuse entourée d’une masse nuageuse importante en phase de dissipation dans le coin 
nord-est de la zone I (Figure 3.8). A 19h45, nous remarquons une nouvelle cellule orageuse 
qui se développe au point de coordonnées géographiques U (26,5°E ; 8,5°S). Ce point 
correspond au maximum de densité d’éclairs illustré sur la figure 3.3 (graphe de droite) 
représentant le zoom de la zone I pour la date du 04 mars 2013. Ses coordonnées 
géographiques coïncident pratiquement avec celles du Lac Upemba. Donc l’humidité 
provenant de ce lac a pu favoriser les conditions de développement de cet orage. Sa 
stationnarité, son étalement impressionnant et sa longue durée de vie appuient cette 
présomption. Sa phase de dissipation, marquée par la dispersion et la diminution de quantités 
d’éclairs, amorcée à 23h00 s’est achevée le 05 mars à 03h00 (plusieurs figures non 
présentées).  
A 19h30 et 19h45, nous voyons des éclairs produits autour du point 
de coordonnées susmentionnées. Ces éclairs qui apparaissent très tôt, dès la phase de 
développement de l’orage, peuvent être des éclairs intra-nuages ou les premiers éclairs nuage-
sol (Malardel, 2005 ; Chauzy, 2009). En effet, bien que le WWLLN détecte en grande 
majorité des éclairs nuage-sol, il peut détecter quelques éclairs intra-nuage. Leur apparition 
précoce présage une intense activité orageuse. Effectivement, nous constatons des grandes 
quantités d’éclairs sur les structures orageuses toutes les quinze ou les trente minutes entre 
20h30 et 22h00 (Figure 3.8). Le taux d’éclair atteint environ 15 min-1 plusieurs fois, ce qui 
constitue de très fortes valeurs, compte tenu de la faible efficacité de détection du WWLLN 
(Figure 3.9). 
La répétition de l’occurrence d’amas d’éclairs au-dessus du lac 
Upemba entre 20h15 et 21h30 TU (Figure 3.8), le 04 mars 2013, est à l’origine de la forte 
densité d’éclairs localisée au-dessus du lac telle que  montrée sur la figure 3.3.  
Un recouvrement de couverture nuageuse s’est produit entre 21h45 
et 22h00. En effet à 22h00, l’orage originel forme un même ensemble avec un autre qui s’est 
développé au point de coordonnées géographiques Q (26,5°E ; 8°S) à partir de 20h45. Le 
recouvrement de couverture nuageuse ne s’est pas accompagné d’une augmentation du taux 
d’éclairs (Figure 3.9). Nous remarquons aussi la stationnarité et l’étalement considérable du 
système orageux de 19h45 à 23h00 TU (Figure 3.8).  
Comme l’orage est stationnaire et la source d’humidité est 
permanente sous la structure, nous pouvons imaginer que des masses d’air humide montent 
continuellement vers le système. L’énergie que possèdent ces ascendances fortes permet à ces 
masses d’air de pénétrer la structure orageuse et un cisaillement de vent horizontal peut les 
entraîner latéralement. Telle peut être l’origine de l’étalement observé. Cette tentative 
d’explication est en accord avec une observation classique. Un cisaillement modéré du vent 
horizontal contribue à organiser la convection ordinaire en MCS (Laing et al., 2011 ; Rotuno 
et al., 1998 ; Lafore and Moncrieff, 1989). L’organisation évoquée se déroule dans les basses 
couches et dans la haute troposphère. En effet, l’organisation des MCS est dictée par des 
conditions d’échelle synoptique en altitude et en basses couches (Calas, 2013). 
Nous notons des éclairs autour du point Q à 20h30 et à 20h45 TU. 
Quelques-uns sont aussi remarqués à d’autres points et d’autres moments dans la zone, par 
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exemple à 22h30. La présence de ces éclairs témoigne de conditions favorables au 
déclenchement des orages ou à leur propagation dans la zone. 
La corrélation temporelle entre l’activité d’éclairs et les 
caractéristiques nuageuses durant la période 04-05 mars 2013, dans la zone I, est exprimée par 
l’évolution simultanée des paramètres caractérisant l’activité d’éclairs et la masse nuageuse 
(figure 3.9). Cette figure représente, sur un même graphique, l’évolution des surfaces 
fractionnelles de sommets des nuages pour plusieurs classes de température (histogrammes 
empilés), l’évolution de la température minimale des sommets des nuages, l’évolution du taux 
d’éclairs et celle de la densité temporelle d’éclairs entre 18h00 TU le 04 mars 2013 et 03h30 
















Figure 3.9. Corrélation temporelle entre l’activité d’éclairs et les caractéristiques nuageuses durant 
la période 04-05 mars 2013 dans la zone I. La légende précise l’association des couleurs des courbes 
avec les différents paramètres représentés (noire : Tm température minimale ; bleu : taux d’éclairs ; 
orange : densité d’éclairs). Les histogrammes empilés représentent les surfaces fractionnelles 
conformément à la légende. 
 
Le taux d’éclairs est maximal à 21h00 TU et à 21h45 TU. La 
température la plus froide, observée à 21h45, est de -96°C. Le minimum de la température Tm 
varie dans l’intervalle [-96°C ; -72°C] et sa moyenne vaut -83,5°C. La surface fractionnelle 
totale de sommets de nuages (< -40°C) présente deux maxima à 19h30 TU et à 00h30 TU 
ainsi qu’un minimum à 21h15 TU. Les maxima des surfaces les moins froides apparaissent 
plus tard comparativement aux surfaces les plus froides. Un maximum du taux d’éclairs 
coïncide avec le minimum de la température Tm à 21h45 TU et c’est aussi à ce moment-là que 
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taux d’éclairs correspondent à deux zones convectives différentes, la première bien visible à 
21h00 TU sur la figure 3.8 et la deuxième à 21h45 un peu plus au Nord, lorsque la première a 
tendance à faiblir. Le taux d’éclairs et la température minimale varient en sens contraire. 
Toutes ces observations sont en accord avec Soula et al. (2014) et beaucoup d’autres auteurs 
(Rutledge et Petersen, 1994 ; Carey et al., 2005…).   
 
L’alternance des phases de croissance et de décroissance de la 
surface fractionnelle totale correspond à l’étalement, la dissipation de masses nuageuses, et au 
développement de nouvelles cellules orageuses. Nous remarquons une disproportion entre les 
deux maxima de la surface totale (Figure 3.9) avant et après 21h15. Le décalage temporel 
entre les maxima des surfaces fractionnelles est lié à l’organisation de la structure orageuse 
par l’étalement et l’affaissement simultanés de la couverture nuageuse, ce qui fait que les 
surfaces les moins froides entourent les surfaces les plus froides. 
Les figures 3.8 et 3.9 montrent qu’après 21h15 les deux activités 
convectives s’additionnent mais le taux d’éclairs ne dépasse pas le premier maximum à 
21h15. La première activité convective dure plus longtemps, ce qui explique le maximum 
d’éclairs noté dans la figure 3.3 créé par cette activité convective. Elle a pu bénéficier de 
l’effet du lac Upemba puisqu’elle correspond à sa localisation. Par contre le minimum de la 
température Tm à 21h45 est plutôt lié à la deuxième activité convective plus brève, mais plus 
intense.  
Entre 18h00 et 21h45 la température Tm décrit des fluctuations 
dans un intervalle de valeurs de températures bien inférieures à -80°C, ce qui correspond à des 
développements de cellules de durée assez limitée. Entre 21h45 et 23h45 TU la température 
minimale décrit une croissance à peu près continue lorsque le système s’étale et qu’aucun 
nouveau développement ne se manifeste. Après 21h45, l’étalement est continu, la température 
Tm augmente et les aires fractionnelles de températures les plus froides disparaissent 
progressivement. Par exemple A(-80) s’annule à 00h00 TU. Toutefois Tm décrit deux petites 
diminutions entre 00h15 et 01h00 TU, puis entre 02h30 et 03h00, simultanément à des petites 
augmentations du taux d’éclair. Ces changements sont attribuables à des processus 
dynamiques et thermodynamiques au sein de l’orage et qui ont produit des modifications de 
sa configuration. A partir de 00h30 la masse nuageuse se déplace hors du cadre défini pour le 
calcul des aires ce qui a pour effet de contribuer à la diminution de la somme des aires 
fractionnelles.  
La valeur -96°C de la température minimale observée dans l’orage 
étudié contraste avec la température la plus froide (-71°C) observée pour l’orage produit dans 
le Sud-Ouest de l’Europe (Nord de l’Espagne et Sud de la France, 40°N-46°N) le 01/09/2009 
et analysé dans Soula et al. (2014). Par contre, elle est compatible avec le résultat de Wang et 
Liao (2006). Ces auteurs ont en effet noté des températures inférieures à -80°C dans la 
structure de l’orage sévère survenu du 2 au 4 juillet 2004 sur Taiwan (22°N-28°N) à des 
latitudes voisines. Du reste cette structure est caractérisée par une taille importante de la 
surface fractionnelle associée à la classe [-80°C ; -70°C] de températures.  
                                          Par ailleurs, dans sa thèse intitulée « Activité d’éclairs et paramètres 
physiques issus de l’observation radar dans les orages : application au projet HyMex », 
Magalie Buguet a trouvé que les températures les plus froides associées aux deux systèmes 
orageux étudiés qui se sont déroulés dans la région Parisienne le 24/08/2009 et le 07/10/2009 




Le contraste des températures les plus froides pour des latitudes 
différentes s’explique par l’altitude de la tropopause. En effet, l’altitude moyenne de la 
tropopause pour l’Europe du Sud-Ouest est de 12 km tandis que pour la région équatoriale 
(Bassin du Congo), elle vaut environ 17 km. Cette différence de 5 km est compatible avec une 
différence de 25°C dans les valeurs minimales de température. En effet si l’on considère qu’à 
cause de la condensation de vapeur d’eau, la température au sein d’un nuage d’orage diminue 
moins vite que dans la troposphère standard où elle diminue de 7°C/km, on peut estimer que 
la différence de -25°C observée est nettement inférieure à 35°C. De plus, pour que les 
sommets des nuages se développent en altitude et atteignent la tropopause, il faut qu’une 
ascendance forte accompagne ce développement. Le fait que les structures orageuses du 
bassin du Congo soient bien plus froides que celles du Sud-Ouest de l’Europe indique que la 
convection est sans doute plus vigoureuse dans le bassin du Congo que dans cette région 
européenne. 
Les valeurs de température obtenues dans notre étude sont aussi 
compatibles avec les résultats de Liu et Zipser (2005) qui montrent que la convection 
profonde dépasse fréquemment la tropopause dans le bassin du Congo. On comprend bien 
qu’il n’y a pas contraste entre le bassin du Congo et Taiwan car la différence de latitudes n’est 
pas significative entre les deux régions. La latitude est donc déterminante pour l’altitude 
atteinte par les systèmes convectifs. 
 
III.4.2 Cas de la période 04-05 mars 2013 pour la zone II 
 
La corrélation spatio-temporelle entre l’activité d’éclairs et 
l’activité orageuse est examinée dans la zone II (26°E-29°E ; 1°S-4°S), durant la période 04-










Figure 3.10. Densité d’éclair (km-2) calculée avec une résolution de 0,1° dans la région Est de la zone 
d’étude. Le cadre (26°E-29°E ; 1°S-4°S) représente la zone où s’est développée une activité orageuse 
importante et étudiée en détail durant la période 04-05 mars 2013.  
 
La figure 3.10 montre la densité d’éclairs avec un maximum bien 
marqué (27,5°E ; 2°S) autour de valeurs de 0,8 km-2 et des maxima secondaires qui montrent 
une activité assez étalée dans la zone. La figure 3.11 montre le développement et le 
89 
 
déplacement de l’orage, de 22h00 le 04 mars à 03h30 le 05 mars, avec la superposition des 
éclairs détectés par WWLLN et la distribution des températures de sommet de nuage. La 
figure 3.12 montre l’évolution des mêmes paramètres que la figure 3.9 entre 22h00 le 04 mars 


























Figure 3.11. Corrélation spatiale entre l’activité d’éclairs (croix blanches) et l’activité orageuse 








03h30 le 5 mars. L’orage s’est formé au niveau des montagnes de Virunga, puis il s’est déplacé vers 
l’Ouest.   
Un orage s’est formé aux alentours de 20h00 au niveau des 
montagnes de Virunga à l’Est du Lac Kivu (29°E ; 2°S). Les différents graphes de la figure 
3.11 montrent la progression de cet orage vers l’Ouest toutes les 30 minutes ainsi que son 
développement avec plusieurs régions convectives distribuées en ligne dans une direction 
Sud-Nord, notamment après 00h00. Les régions convectives correspondent aux sommets des 
nuages les plus froids et se trouvent à l’avant du système par rapport à son déplacement vers 
l’ouest, et c’est aussi dans ces régions que se concentrent la plupart des éclairs. A l’arrière la 
masse nuageuse atteint des sommets moins froids et quelques éclairs y sont localisés. Le 
graphe de la figure 3.12 montre que le taux d’éclairs augmente assez régulièrement jusqu’à 
01h00 TU, que les aires fractionnelles des températures les plus froides augmentent lentement 
dans cette première période et que la densité d’éclairs y est particulièrement élevée. 
Il y a donc déjà beaucoup d’éclairs alors que l’orage n’est pas 
encore très développé verticalement et horizontalement. La forte densité d’éclairs notée dans 
la figure 3.10 au point de coordonnées (27,5°E ; 2°S) correspond à une cellule très active à 
01h00 (Figure 3.11) et c’est aussi le moment du plus fort taux d’éclairs (Figure 3.12). Ce taux 
atteint plus de 35 min-1 à 01h00 alors que plusieurs cellules convectives sont actives en même 
temps. Après son maximum le taux d’éclairs diminue de façon irrégulière à cause de régions 
convectives toujours actives, comme on peut le voir avec les valeurs de l’aire fractionnelle des 
températures les plus froides qui restent élevées (Figure 3.12). La température la plus froide 
est observée à 01h45, elle est de -96°C. 
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Figure 3.12. Corrélation temporelle entre l’activité d’éclairs et les caractéristiques nuageuses durant 
la période 04-05 mars 2013 dans la zone II. La légende et le code des couleurs sont analogues à ceux 
de la figure 3.9. 
Nous remarquons l’étalement continu du système orageux et avec 
un taux d’éclairs important entre 00h00 et 03h30 TU (Figure 3.12). A 03h30, sa taille s’étend 
sur plus de 300 km en longitude et + ou – 200 km en latitude (~70×103 km2). Cette extension 
horizontale révèle que la zone II a connu des conditions favorables au développement de 
plusieurs cellules et d’un système qui ressemble à un MCS étant donné sa taille, sa structure et 
sa durée de vie. Ces conditions sont liées à une forte instabilité dans une grande région et une 
humidité susceptible de fournir les quantités d’eau suffisantes, comme pour le voisinage du 
Lac Upemba (point III.4.1). 
Un recouvrement de couverture nuageuse s’est produit entre 00h00 
et 00h30 (Figure 3.11) et c’est peu après que le taux d’éclairs augmente le plus, de 00h45 à 
01h00. Comme dans le premier cas, le taux d’éclairs et la température minimale varient en 
sens contraire. Toutes ces observations sont encore en accord avec les travaux antérieurs, 
notamment avec Soula et al. (2014) ainsi que Rutledge et Petersen. (1994) ou Carey et al. 
(2005), et confirment aussi ceux qui concernent l’étude du cas de la zone I. 
 
III.4.3 Cas de la période 25-26 décembre 2013 pour la zone III 
 
Comme pour les deux cas précédents la corrélation spatiale entre 
l’activité d’éclairs et l’activité orageuse, dans la zone III (25°E-30°E ; 0°S-5°S), de 16h00 le 
25 décembre 2013 à 01h30 le 26 décembre, est montrée par la superposition des éclairs et des 
structures orageuses dans les figures 3.13 et 3.14. D’autre part la corrélation temporelle entre 
l’activité d’éclairs et les caractéristiques nuageuses durant la même période et dans la même 
zone est représentée par la figure 3.15. Ces corrélations renseignent en particulier sur 
l’interaction entre les cellules orageuses en termes de fusion au cours de certaines séquences 
orageuses survenues.  
La figure 3.15 montre qu’à 15h00 la couverture nuageuse est déjà 
importante (~ 60×103 km2 avec des sommets ayant des températures < -40°C) mais les 
sommets ne sont pas très froids et le taux d’éclairs est très faible. Après 15h30 le taux 
d’éclairs augmente sensiblement, les températures froides apparaissent progressivement.  
Entre 16h00 et 21h00, l’activité orageuse a impliqué 
principalement plusieurs cellules orageuses formées successivement. La première démarre au 
point A (28°E ; 1°S) à 16h00, la deuxième au point B (28,5°E ; 0,5°S) à 16h30, la troisième 
au point A’ (28,5°E ; 1,25°S) à 16h30 également, la quatrième au point C (28°E; 2°S) à 
18h30, la cinquième au point B’ (28,5°E ; 0,5°S) à 18h30 également, et la sixième au point D 
(27,9°E ; 2,8°S) à 20h00 TU (Figures 3.13 et 3.14). Certaines de ces cellules se régénèrent au 
cours de l’activité : celles des points A et A’ vers 18h30, celle du point B’ vers 19h30.  
L’ensemble de ces développements et régénérations conduit à une nette augmentation du taux 
d’éclairs entre 17h00 et 17h30 TU, puis entre 18h00 et 19h00 TU, et enfin après 20h00 
pendant 2 heures environ (Figure 3.15). Il faut noter également une nouvelle régénération de 
cellule vers 23h00 TU qui entraîne une dernière augmentation du taux d’éclair. Entre 21h15 et 
23h30 TU (Figure 3.14), nous avons pratiquement un seul ensemble dont la taille atteint 
environ 60×103 km2, ce qui correspond pratiquement à la taille du système de la zone II 
(Figure 3.11). Entre 23h00 et 01h30 TU, la phase de dissipation s’accompagne d’une 
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décomposition de l’ensemble en des éléments discernables (Figure 3.14). Toute l’activité 
orageuse se déroule dans la zone du maximum principal de densité d’éclairs de la zone 




        
 
 





























Figure 3.13. Corrélation spatiale entre l’activité d’éclairs (croix blanches) et l’activité orageuse 
représentée par la température de sommet de nuages dans la zone III, de 16h00 à 20h00 le 25 



































Figure 3.14. Corrélation spatiale entre l’activité d’éclairs (croix blanches) et l’activité orageuse 
représentée par la température de sommet de nuages dans la zone III, de 20h30 le 25 décembre à 
01h30 le 26 décembre.  
  
          
 
Une belle fusion de cellules s’est produite entre 17h00 et 19h00 TU 
(Figure 3.13). Au moins 3 cellules ont fusionné pour s’organiser en ligne convective car à 
19h00 on voit 3 cellules, repérées par un amas d’éclairs chacune, alignées dans un seul 
système orageux qui regroupe en fait les cellules A, A’ et C précédemment décrites. Cette 
fusion est attestée par l’importante augmentation du taux d’éclairs intervenue entre 17h00 et 
19h00 TU (Figure 3.15). La diminution temporaire du taux d’éclairs entre 17h30 et 18h00 TU 
traduit un affaiblissement épisodique de l’intensité orageuse dont le minimum s’est présenté à 
18h00 TU. Un recouvrement de couverture nuageuse impliquant les cellules A, A’, B, B’ et 
C, bien caractérisable s’est produit entre 19h30 et 20h00 TU (Figure 3.13).  
Deux autres recouvrements de couverture nuageuse difficiles à 
caractériser se sont produits, impliquant d’une part C avec A-A’ et B-B’ entre 18h45 et 19h00 
TU et d’autre part le système D qui fusionne à son tour entre 21h00 et 21h15 TU (Figures 
3.13 et 3.14). Ils sont simultanés à des régénérations de cellules car pendant les laps de temps 
correspondant à leur occurrence nous notons la croissance du taux d’éclairs (Figure 3.15) et la 
densification d’éclairs sur certaines cellules (Figure 3.13 et 3.14). Il est difficile de voir une 
influence des fusions sur les régénérations de cellules car elles sont éloignées les unes des 
autres pour évoquer l’interaction des dynamiques des systèmes impliqués dans ces deux 
événements. Deux cellules qui fusionnent mettent en interaction leur dynamique et s’associent 
pour former un système organisé et plus intense. Pour cette raison le phénomène de fusion de 
cellules orageuses doit s’accompagner de la croissance du taux d’éclairs pendant la durée du 
processus. A contrario, le processus de recouvrement de couverture nuageuse ne 
s’accompagne pas de la croissance du taux d’éclairs car il n’implique pas l’interaction des 
dynamiques des systèmes orageux impliqués. 
De 16h30 à 00h30, les cellules orageuses sont caractérisées par des 
amas d’éclairs et les minima de température (Figures 3.13 et 3.14). Ces concentrations 
d’éclairs dans les parties les plus froides du système orageux traduisent l’intensité orageuse et 
correspondent aux augmentations du taux d’éclairs entre 17h00 et 19h00, et entre 20h00 et 
21h30 (Figure 3.15). Entre 23h30 et 00h30, la dissipation du système se déroule lentement 
mais certains amas cellulaires subsistent. 
La figure 3.15 montre des résultats analogues à la plupart des 
résultats trouvés dans les cas des zones I et II en ce qui concerne la corrélation temporelle. Le 
taux d’éclairs est passé 2 fois par un net maximum, de l’ordre de 19 éclairs min-1 à 21h00 TU 
et de l’ordre de 21 éclairs min-1 autour de 21h30 TU (Figure 3.15). Il est resté proche de la 
valeur maximale pendant 45 minutes de 21h00 à 21h45, ce qui indique que l’intensité 
orageuse était particulièrement forte pendant ces 45 minutes (Figure 3.15). C’est aussi la 
période où la température minimale a été la plus froide (-93°C à 21h15) et l’aire fractionnelle 
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froides, observées toutes les quinze minutes, sont contenues dans l’intervalle [-93°C ; -76°C]. 
La température minimale et le taux d’éclairs varient en sens contraire. 
La surface totale de sommets de nuages présente deux maximums à 
16h15 et à 23h30 TU ainsi qu’un minimum à 19h15 TU. Les maxima des surfaces les moins 
froides apparaissent plus tard comparativement aux surfaces les plus froides (Figure 3.15). Le 





Corrélation temporelle entre l’activité d’éclairs 
et les caractéristiques nuageuses dans la zone III de 15h00 le 25 décembre 2013 à 01h45 le 26 
décembre 2013. La légende et le code des couleurs sont analogues à ceux de la figure 3.9. 
 
III.4.4 Cas de l’activité orageuse sur le Lac Victoria 
 
L’activité orageuse sur le lac Victoria (33°E ; 1°S) est illustrée par 
l’événement du 17 août 2013. Le lac Victoria s’étend sur environ 340 km de longueur et 240 
km de largeur. L’activité a commencé aux environs de 00h15 TU. On remarque en effet sur la 
figure 3.16b qu’à ce moment-là, la surface fractionnelle totale est très faible (moins de 5 × 103 
km2). La figure 3.16a représente seulement six séquences alors que l’épisode orageux a duré 
environ 9 heures mais sans être très intense. 
Autour de 01h00 TU, il y a trois cellules orageuses A(33°E ; 1°S), 
B(33,5°E ; 0,5°S) et C(32,75°E ; 1,75°S), alignées sur le lac. Les cellules B et C sont presque 
symétriques par rapport à la cellule A, située au centre du lac, et elles sont séparées de celle-ci 
par environ 80 km. L’activité orageuse s’est déclenchée au-dessus de la partie centrale du lac. 
Le déroulement de l’activité a duré plusieurs heures car la dissipation n’a commencé que vers 
03h45 TU et s’est poursuivi jusqu’autour de 08h30 TU (graphes de la figure 3.16a et plusieurs 
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autres non présentés). Pendant la phase de dissipation, l’étalement du système a atteint une 
taille comparable à celle du lac (~ 60×103 km2), donc le système orageux analysé est un MCS 
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Figure 3.16. Activité orageuse survenue sur le lac Victoria le 17 Aout 2013. (a) Corrélation spatiale 
entre l’activité d’éclairs (croix blanches) et l’activité orageuse représentée par la température de 
sommet de nuages pour six séquences choisies. (b) Corrélation temporelle entre l’activité d’éclairs, 
l’activité orageuse et les caractéristiques nuageuses. 
 
L’activité orageuse a été marquée par des fusions de cellules 
orageuses entre 00h45 et 02h45 TU (Figure 3.16a). Ces fusions sont attestées par la 
croissance continue du taux d’éclairs pendant ce laps de temps (Figure 3.16b). Mais la 
caractéristique la plus remarquable concerne l’ordre de grandeur des températures les plus 
froides des sommets de nuages. La figure 3.16b montre, en effet, qu’elles sont comprises dans 
l’intervalle [-88°C ; -70°C]. Cet intervalle de températures les plus froides contraste avec tous 
les intervalles trouvés dans les trois autres événements orageux analysés précédemment. On 
se rappelle que tous les trois étaient compatibles avec des valeurs minimales autour de -95°C. 
Leur différence était en tout cas minime.  
Une autre caractéristique très frappante concerne le taux et la 
densité d’éclairs (Figure 3.16b). Ils sont très faibles pendant toute la durée de l’activité 
orageuse, avec des valeurs maximales respectives de 4 éclairs min-1 et de l’ordre de 10-2 km-2 
h-1. Cela signifie que les quantités d’éclairs mises en jeu sont faibles comparativement aux 
surfaces impliquées. 
Il est probable qu’il y ait un phénomène de brise de terre pendant la 
nuit, c'est-à-dire de l’air advecté de la terre vers le lac. Ce sont les différences de température, 
sur deux surfaces qui ne se refroidissent pas à la même vitesse, qui engendrent un gradient de 
pression et un gradient de température pour déclencher l’advection de l’air. Si ce phénomène 
de brise se produit tout autour du lac, il y a convergence de masses d’air au-dessus du lac ce 
qui peut provoquer la convection et favoriser les ascendances des masses d’air humides pour 
aboutir à la formation d’orages.  
Les valeurs élevées des températures les plus froides, 
correspondant à l’intervalle [-88°C ; -70°C], indiquent que les altitudes des sommets des 
nuages sont moins hautes que pour les orages étudiés dans les trois épisodes précédents.  De 
même les taux d’éclairs observés dans le cas présent, sont nettement inférieurs à ceux de ces 
trois épisodes. Cela suppose que les ascendances sont moins fortes sur le lac Victoria.  
 
III.4.5 Activité d’éclair et cycle diurne des orages 
 
La figure 3.17 représente l'évolution diurne de l'activité orageuse 
sur toute la zone d’étude ainsi que celles des températures minimales des sommets des nuages 
d’orages, des taux d’éclairs et des densités d’éclairs pour la période du 27 décembre 2013 à 
04h00 au 28 décembre 2013 à 23h45 TU. Cette figure fournit plusieurs résultats. L'évolution 
diurne de l'activité orageuse, exprimée par l’évolution des surfaces les plus froides des 
sommets de nuages, décrit un cycle dont le minimum apparaît entre 06h00 et 08h00 TU et le 
maximum entre 15h00 et 17h00 TU. La température la plus froide, observée le 27/12/2013 à 
19h00 et le 28/12/2013 à 13h15, est –96°C. Toutes les températures les plus froides, 
observées toutes les quinze minutes, sont contenues dans l’intervalle [-96°C ; -77°C]. Le taux 
d’éclair décrit également le cycle diurne mais il passe aussi par un maximum autour de 02h00 
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TU, ce qui montre que ponctuellement l’activité orageuse peut être forte pendant la nuit. Les 
cas d’étude précédents nous avaient aussi montré cette particularité (cas étudié au III.4.2). 
Les surfaces fractionnelles atteignent leur valeur maximale les unes 
après les autres régulièrement en commençant par les plus froides. Le taux d’éclairs et la 
température minimale varient en sens contraire. Le maximum du taux d’éclairs précède d’au 
moins une heure celui de la surface totale. Ce décalage temporel est naturel car le maximum 
de la surface totale dépend de l’étalement des orages survenus dans la zone et donc de leur 
dissipation alors que le maximum du taux d’éclairs dépend des phases matures de ces orages. 
L’étude des événements orageux développée dans les quatre 
paragraphes précédents a montré des résultats cohérents qui vont dans le même sens pour la 



















Figure 3.17. Cycle de l’activité orageuse sur toute la zone, décrit par les surfaces des sommets des 
nuages, représenté pour la période du 27 décembre 2013 à 04h00 au 28 décembre 2013 à 23h45 TU. 
Evolution des températures minimales des sommets de nuages, des taux d’éclairs et des densités 
d’éclairs au cours du cycle. 
     
Le cycle diurne de l'activité orageuse exprimée par l’évolution des 
surfaces les plus froides des sommets de nuages, est nettement visible à cette grande échelle 
spatiale car l’activité est suffisamment importante au cours de la période choisie en décembre 
2013 (Figure 3.1b). Nous savons que le cycle diurne est bien mis en évidence lorsqu’on fait 
des moyennes sur des longues périodes (Jackson et al., 2009 ; Figure 2.8 de ce document). En 
effet, Jackson et al. (2009) ont trouvé que le cycle diurne de l'activité orageuse en Afrique 
équatoriale, région incluant toute la zone d’étude, montre un maximum du nombre de MCS 
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2.8 de cette étude montre que le nombre d’éclairs sur toute la zone d’étude est bien maximal 





III.4.6 Zones et conditions de développement des orages 
 
Pour illustrer les zones de développement des orages dans le bassin 
du Congo nous allons observer les contrastes des températures des sommets de nuages 
obtenus à partir des données fournies par le satellite Météosat seconde génération. Une 
échelle de température en degré Celsius est associée à la distribution spatiale des températures 
des sommets de nuages (Figure 3.18), à l’aide du code de couleur, pour pouvoir identifier les 
orages en s’appuyant sur le seuil habituellement utilisé à cette fin.  En effet, plusieurs travaux 
utilisent le seuil de 233°K (-40°C) pour identifier le nuage froid associé à la convection 
profonde (Nguyen et Duvel, 2008 ; Laing et al., 2011). Dans le travail de Nguyen et Duvel, un 




 Figure 3.18 Formation des cellules orageuses dans la partie Sud de la zone d’étude le 05 mars 2013 
en même temps que se déroule la dissipation des systèmes orageux plus vastes et plus anciens dans la 
partie centrale et au nord-ouest de la zone d’étude. Les graduations de l’échelle indiquent des valeurs 
de températures de sommets de nuages exprimées en degré Celsius. Les cellules et structures 
orageuses sont déterminées par les températures inférieures à -40°C. Dans la partie Sud, les nouvelles 
cellules sont distribuées aléatoirement à 13h00. Une heure plus tard plusieurs d’entre elles 
s’agglutinent et s’affaiblissent. Vers 16h15 la plupart de ces cellules se dissipe bien que 
quelques-unes ont fusionné et formé des systèmes plus gros et durables. 
       
La formation des orages dans la partie Sud de la zone d’étude 
[5°S ; 14°S] est illustrée, pour trois séquences orageuses du 05 mars 2013 (13h00, 14h00 et 
13h00 14h00 16h15 
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16h15 TU), sur les graphes de la figure 3.18. Nous voyons l’occurrence des cellules isolées 
distribuées aléatoirement dans ce secteur tandis qu’ailleurs des structures ont amorcé leur 
dissipation. On remarque aussi la croissance de certaines cellules individuelles, mais aussi des 
cellules plus anciennes qui s’agglutinent et s’affaiblissent progressivement.  
A l’Est de la zone d’étude, les conditions de développement des 
orages sont sans doute favorisées par les montagnes et les lacs de la vallée du Rift. Les lacs 
sont impliqués dans trois cas parmi les événements orageux analysés précédemment dans la 
partie II. L’orographie a aussi joué un rôle dans au moins un cas. Le rôle de l’orographie et 
des brises de lacs, dans le développement des orages et la distribution des éclairs, a été signalé 
par plusieurs chercheurs (Oki and Musiake, 1994 ; Hodanish et al., 1997 ; Yang and Slingo, 
2001 ; Soriano et al., 2005 ; Yang and Smith, 2006 ; Jackson et al. 2009 ; Antonescu et 
Burcea, 2010 ; Pujol et al., 2005, 2011 ; Laing et al. 2011). Par exemple, Pujol et al.  
décrivent et quantifient les processus microphysiques impliqués dans le déclenchement et le 
développement des précipitations convectives résultant des effets orographiques en présence 
d'un lac. Ils ont noté que le lac peut agir comme une source secondaire d'humidité qui peut 
favoriser la convection locale, et les pentes montagneuses vont favoriser les ascendances. De 
leur côté, Laing et al. ont identifié les lacs Victoria et Tanganyika comme des sources 
d’humidité alimentant la convection profonde dont ils ont étudié la propagation. 
Le secteur central de la zone d’étude, originellement considéré 
comme le maximum secondaire de densité d’éclair dans le présent travail, pourrait bénéficier 
des conditions favorables au développement d'orages comme l'air humide en raison de 
l'évaporation locale ou de l’advection du Golfe de Guinée combinées avec les ascendances 
associées à la ZCIT de novembre à mars, car le « maximum secondaire » est plus prononcé au 
cours de cette période, en particulier pour les premières années. Cependant, bien que moins 
précis, il est également présent au cours de la période de juin à août, et est donc associé à des 
conditions locales. Comme l'orographie est relativement lisse dans cette partie du domaine de 
l’étude, les conditions favorables au développement d'orages seraient principalement dues à 
l'air humide instable. Mais des lacs ou des zones inondées existant par-ci par-là, peuvent jouer 
aussi un rôle à l’instar des lacs Kivu, Upemba et Victoria dont l’influence a été mise en 
évidence dans les paragraphes précédents. L’hétérogénéité du sol, celle de la végétation et la 
densité de l’hydrographie peuvent aussi contribuer, dans une certaine mesure, à favoriser le 
développement des orages dans la zone. 
Les figures 3.19 et 3.20 montrent que les conditions de formation et 
de développement des orages impliquent aussi d’une part des fortes valeurs de CAPE et 
d’autre part des valeurs élevées de l’humidité relative (HR). Les données de CAPE sont 
disponibles à 00h00, 18h00 et 21h00 et les données de HR sont disponibles à 00h00, 06h00, 
12h00 et 18h00... Les deux figures illustrent respectivement les orages du 04-05 mars 2013 et 
celui du 25-26 décembre 2013. Les graphes de la distribution de l’humidité relative (HR) 
correspondent à l’altitude 700 hPa (3000 m environ). Nous voyons que l'air humide se 
déplace vers l'ouest, que les zones des orages sont assez bien corrélées à des fortes valeurs de 
HR (proche de 100%) et en même temps à des valeurs de CAPE importantes. 
                                          Nous avons rappelé dans la partie I que l’organisation des MCS est 
dictée par des conditions d’échelle synoptique en altitude et en basses couches (Maddox, 
1980). Cette forte humidité mise en évidence à 700 hPa doit sans doute jouer un rôle dans 
cette organisation vue la corrélation susmentionnée avec la CAPE et l’activité orageuse.  
Nous n’avons aucune indication sur l’origine de cette humidité. 
Elle est probablement le résultat de l’advection à partir du Golfe de Guinée. Nous sommes au 
moins sûrs d’une chose : pendant la phase humide des ondes couplées de Kelvin les anomalies 
OLR apportent de l’humidité, à partir du Golfe de Guinée, dans les zones de convergences des 
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basses couches de l’atmosphère à 850 hPa, en Afrique équatoriale dont le bassin du Congo 
fait partie (Laing et al., 2011).                           
Par ailleurs, nous savons aussi que les ondes atmosphériques de 
Kelvin sont plus fréquentes sur l’Afrique pendant la saison mars-mai et qu’elles ne sont rares 
que pendant la saison septembre-novembre (Laing et al., 2011). Donc cette humidité observée 
à 700 hPa, au cours des orages du 04-05 mars 2013 et celui du 25-26 décembre 2013 n’est 
probablement qu’un faible reflet de l’humidité considérable présente dans les basses couches 



































Figure 3.19 a) Humidité relative (%) à l’altitude de 700 hPa dans la zone d’étude du 04 mars 2013 à 
00h00 TU au 05 mars 2013 à 06h00 TU. b) Valeur de CAPE dans la zone d’étude du 04 mars 2013 à 




































Figure 3.20. a) Humidité relative (%) à l’altitude de 700 hPa dans la zone d’étude du 25 décembre 
2013 à 00h00 TU au 26 décembre 2013 à 06h00 TU. b) Valeur de CAPE dans la zone d’étude 25 



































Une discussion générale est envisagée dans cette partie pour 
pouvoir comparer ou synthétiser les résultats présentés dans les parties II et III précédentes. Il 
s’agit aussi de comparer ces résultats avec ceux des travaux antérieurs. 
     
IV.1 Efficacité de détection 
 
La nouvelle méthode de calcul de l’efficacité de détection (DE), 
introduite dans le présent travail, a été utilisée par Soula et al. (2016) et par Kigotsi et al. 
(2016). Elle est basée sur la comparaison des données fournies par le réseau WWLLN et 
celles fournies par le capteur spatial LIS prises comme référence. Les méthodes de calcul de 
l’efficacité de détection sont nombreuses et diffèrent selon les références adoptées. Plusieurs 
auteurs ont estimé l'évolution de l’efficacité de détection du réseau global WWLLN pour des 
régions et périodes de temps limitées en se référant soit aux données satellitaires, soit aux 
données fournies par les réseaux régionaux ou nationaux de détection d’éclairs (Rodger et al., 
2005, 2006, 2008 ; Abarca et al., 2010, 2011 ; Abreu et al., 2010 ; DeMaria et al., 2012 ; 
Bovalo et al., 2012). 
Néanmoins Hutchins et al. (2012) ont introduit une méthode qui 
utilise uniquement les données collectées par le réseau WWLLN.  Utilisant l'énergie par arc 
détecté par le réseau WWLLN, ces auteurs calculent l'efficacité de détection par rapport au 
réseau comme s’il avait une efficacité de détection uniforme. Le modèle utilise les statistiques 
d'énergies d’arcs localisés pour déterminer quelles stations sont sensibles à quelles énergies 
d’arcs. Ils sont ainsi en mesure d'estimer le nombre d’arcs qui peuvent être absents de toutes 
les régions données par rapport aux meilleures régions les plus sensibles du réseau WWLLN. 
Des cartes de densité d’arcs peuvent être corrigées sur la base de la sensibilité des différentes 
régions au réseau. Cette méthode a particulièrement mis en évidence l’effet de la couverture 
du réseau. L’efficacité de détection est meilleure dans les régions couvertes par un grand 
nombre de capteur WWLLN. Cette méthode a aussi montré que l’effet d’une station WWLLN 
se manifeste à des distances de plusieurs milliers de kilomètres. L’ordre de grandeur des 
valeurs de DE trouvées dans notre travail est en accord avec les résultats de Hutchins et al. 
(2012) car la couverture du réseau WWLLN dans le bassin du Congo est faible et les stations 
les plus proches sont situées à des milliers de kilomètres.  
Pour étudier les relations entre les variations de l'intensité des 
cyclones tropicaux et leur activité d’éclairs sur deux zones océaniques au cours de la période 
2005-2010, DeMaria et al. (2012) ont aussi évalué l’efficacité de détection du WWLLN. Dans 
cette étude, les données WWLLN ont été comparées avec les données combinées de LIS et 
OTD. Pour chaque année de 2005 à 2010, ils ont calculé le rapport de la densité moyenne 
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annuelle d’éclairs et la climatologie annuelle moyenne de LIS / OTD pour la même zone 
d'étude (Nord Atlantique et Pacifique Central et Est). Pour évaluer l'efficacité de détection du 
réseau WWLLN pour la région Sud - Ouest de l'océan Indien (SWIO), Bovalo et al. (2012) 
ont utilisé la méthode similaire à celle employée par DeMaria et al. (2012), mais avec une 
résolution différente.  
Abarca et al. (2010) ont présenté une évaluation de l’efficacité de 
détection du WWLLN sur le territoire des États-Unis d'Amérique pour la période du 05 Avril 
2006 au 31 Mars 2009, en prenant le NLDN comme référence et donc principalement les 
éclairs nuage-sol. Dans leur étude, ils ont utilisé une méthode déjà proposée par Jacobson et 
al. (2006). Cette méthode, également utilisée par Abarca et al. (2011), considère le nombre 
d'éclairs qui coïncident entre les deux réseaux ; ce nombre est divisé par le nombre d'éclairs 
détectés par le NLDN. Cette étude a montré que l'efficacité de détection du réseau WWLLN 
pour les éclairs CG a augmenté de 3,88% en 2006-2007 à 10,30% en 2008-2009 pour la zone 
d'étude. Ils ont également constaté que l'efficacité de détection des éclairs CG dépendait en 
grande partie du pic et de la polarité du courant, atteignant la valeur de 10% pour un pic de 
courant de ±35 kA et même 35% pour un pic de courant de -130 kA. Pour les pics de courants 
compris entre 0 et -10 A, elle vaut environ 2%. Les valeurs de l'efficacité de détection 
trouvées dans la présente étude pour le bassin du Congo sont bien plus faibles que celles 
trouvées par Abarca et al. (2010) pour la région continentale des Etats-Unis, quelle que soit 
l’année de référence. Cette différence est justifiée car la référence n’est pas la même et de plus 
la couverture du WWLLN est de loin meilleure pour les Etats-Unis que pour le bassin du 
Congo. 
La présente étude montre que l'efficacité de détection du WWLLN 
par rapport à LIS a évolué de ~ 2% pendant les quatre premières années à ~ 6% en 2013. La 
tendance est la même que dans d'autres régions continentales du monde. Par contre, en 
comparaison avec les régions océaniques, elle est plus faible et augmente moins rapidement. 
Par exemple dans la région SWIO, Bovalo et al. (2012) ont trouvé 8,5% pour l’année 2011 
alors que la présente étude fournit une valeur proche de 3%. De la même manière, DeMaria et 
al. (2012) ont montré que l’efficacité de détection du WWLLN pour deux bassins océaniques 
a augmenté plus rapidement au cours de la période 2005-2010, passant d'environ 1% à 20% 
pour le Pacifique Est et de 3% à 20% pour l'Atlantique Nord.  
Rudlosky et Shea (2013) ont également analysé l'efficacité de 
détection du réseau WWLLN sur une grande zone de l’Occident pendant la période 2009-
2012. Les valeurs les plus faibles sur la surface continentale sont passées de 4% à 6,4% au 
cours de la période, et les grandes valeurs sur l'océan de 12,3% à 17,3%. La présente étude 
donne 4,44% en 2012 pour une superficie située principalement dans l'hémisphère Sud qui est 
compatible avec d'autres observations notamment celles de Rudlosky et Shea (2013). Il 
convient de noter que l'efficacité de détection est de 44% plus élevée en 2007 par rapport à 
l'année précédente ou l'année suivante. D'autres études confirment cette tendance puisque 
Bovalo et al. (2012) ont trouvé 47% pour la région SWIO et Rodger et al. (2008) environ 
63% pour la planète entière en raison de l'utilisation d'un nouvel algorithme en 2007.  
 
IV.2 Evolution temporelle de l’activité d’éclairs 
 
Nous avons trouvé dans ce travail que l'évolution diurne de 
l'activité d’éclair sur toute la zone d’étude, en termes de proportions horaires, décrit un cycle 
(Figure 2.8). La proportion minimale est observée entre 05h00 et 08h00 TU et la proportion 
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maximale entre 13h00 et 18h00 TU. Ce résultat est en accord avec Jackson et al. (2009) qui 
ont trouvé que le cycle diurne de l'activité orageuse en Afrique équatoriale, région incluant 
toute la zone d’étude, montre un maximum du nombre de MCS pendant l’intervalle 15h00-
18h00 LT (14h00-17h00 TU), un minimum matinal et une activité substantielle l’après-midi 
et la nuit pendant l’intervalle 15h00-21h00 LT (14h00-20h00 TU). Nous avons trouvé que 
l’activité annuelle d’éclairs présente six mois de forte activité (octobre-décembre et janvier-
mars) et trois mois de faible activité (juin-aout). Ce découpage temporel ne correspond pas 
strictement au rythme moyen des saisons dans la région. Certes la période de faible activité 
coïncide avec une saison, mais nous ne savons pas faire une correspondance entre la période 
de forte activité avec les trois autres saisons (décembre-février, septembre-novembre, mars-
mai). Ainsi, nous avons mené une investigation sur l’activité d’éclairs des saisons classiques à 
savoir décembre-février (DJF), mars-mai (MAM), juin-aout (JJA) et septembre-novembre 
(SON). Toutefois l’intensité de l’activité est clairement liée à la position latitudinale de la 
ZICT, ce qui montre des conditions plus favorables lorsque la ZICT se trouve dans la zone 
équatoriale sud. La suite de la discussion portera donc sur la distribution spatiale des éclairs 
au cours de l’année. 
 
IV.3 Distribution spatiale des éclairs 
 
                                                  Selon plusieurs études sur la climatologie des éclairs à l’échelle 
planétaire, le bassin du Congo est considéré comme la région la plus active soit avec un seul 
maximum vaste ou deux maxima distincts (Christian et al, 2003 ; Williams et Stanfill, 2002 
; Albrecht et al., 2011, 2016 ; Cecil et al., 2014). En fait, l’étendue de la zone de densité 
maximale dépend de la résolution spatiale adoptée dans le calcul de la densité des éclairs et 
ainsi que de l’échelle utilisée dans la représentation graphique. Par exemple, Cecil et al. 
(2014) ont fourni deux cartes de la densité d’éclairs à partir des données LIS et OTD avec des 
résolutions différentes (0,5 ° et 2,5 °) et une échelle plus dynamique pour les grandes valeurs. 
Avec la résolution de 0,5 ° deux maxima distincts sont mis en évidence dans la région du 
bassin du Congo ; à contrario un seul maximum est trouvé avec la résolution de 2,5 °. Deux 
maxima séparés sont également manifestes dans l'étude de Christian et al. (2003) avec une 
résolution de 0,5 ° et une échelle de densité non linéaire. Nous pouvons remarquer que les 
deux maxima discernés par Christian et al. (2003) sont entièrement circonscrits sur le 
territoire de la RDC.   
Dans le présent travail, nous avons trouvé un maximum de densité 
d’éclairs très aigu et localisé, aussi bien à l’échelle annuelle qu’aux échelles des périodes de 
forte ou faible activité, dans l’Est de la RDC à partir des données WWLLN avec une 
résolution de 0,1 ° et une échelle linéaire. Nous avons qualifié ce maximum de principal. 
Nous avons également mis en évidence un maximum secondaire à l’ouest du maximum 
principal, en particulier pendant les quatre premières années de la période 2005-2013. Les 
cartes de densité indiquent que ce maximum secondaire est moins prononcé et plus dispersé 
dans une grande zone qui s’étend à peu près du centre de la RDC jusqu’au Congo Brazzaville, 
à l'ouest ; en outre, elle s’étend aussi jusqu’en Angola, au sud. 
Récemment, Albrecht et al. (2016) ont classé les sites les plus 
foudroyés au monde en utilisant des données LIS avec une résolution de 0,1 °. L'existence de 
deux régions de maximum de densité d’éclairs a été montrée, mais l'échelle non linéaire 
utilisée ne permettait pas une comparaison quantitative des valeurs maximales. Sur leur carte 
aussi, les deux maxima distincts sont localisés sur le territoire de la RDC. 
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Pour faire une comparaison intelligible des deux zones de 
maximum, nous considérons deux zones de dimension égale, désignées respectivement par 
ZONEMAXPR et ZONEMAXSEC. Ces secteurs sont définis par leurs coordonnées 
géographiques données par les intervalles [25°E-30°E; 4°S-1°N] pour ZONEMAXPR et 
[18°E-23°E; 4°S-1°N] pour ZONEMAXSEC. Certes des différences liées aux caractéristiques 
de surface existent entre les deux zones. En fait, les différences observées dans les valeurs 
maximales et les distributions de la densité d’éclairs des deux zones indiquent des conditions 
spécifiques et locales pour le développement des orages dans ZONEMAXPR. Ces conditions 
correspondent à la présence d'une chaîne de montagnes, qui dépassent 3000 mètres, dans le 
secteur (28,75°E ; 1,5-2,2°S) et celle du lac Kivu (29,2°E ; 1,9°S) au-dessus duquel la densité 
d’éclairs augmente pendant la période d’étude. Par contre, aucune caractéristique particulière 
de surface pouvant accroître la densité d’éclairs, n’est observée dans ZONEMAXSEC.  
Mais les spécificités de deux zones peuvent être aussi liées aux 
singularités saisonnières de l’influence de grande échelle due aux ondes atmosphériques de 
Kelvin ou aux jets troposphériques de moyenne altitude. Par exemple, le 18 Avril 2003 une 
onde équatoriale de Kelvin s’est propagée vers l’Est de l’Afrique centrale (pratiquement la 
zone d’étude) à partir d’environ 25°E (Laing et al., 2011). Cette onde de Kelvin, qui a pris 
naissance pratiquement à la frontière des deux zones, a dû influencer plus ZONEMAXPR que 
ZONEMAXSEC compte tenu de sa direction de propagation. En fait, elle avait été précédée 
par le passage, le 16 Avril 2003, d’une autre provenant de l’Océan Atlantique jusqu’à l’Océan 
Indien (Laing et al., 2011). Ces mêmes auteurs ont aussi trouvé que pendant la saison mars-
mai, durant la période 2000-2003, le pic du cisaillement de vent à 925hPa était situé au centre 
du Congo (donc autour de ZONEMAXSEC). Or plusieurs chercheurs ont observé pour 
d’autres régions de l’Afrique tropicale (Afrique de l’Ouest et Nord de l’Afrique Tropicale) 
que la convection profonde est souvent associée avec les maxima de cisaillement dans la 
partie 925-600 hPa de la troposphère (Laing et al., 2008 ; Mohr and Thorncroft, 2006).  
Pendant la saison mars-mai il y a le plus souvent un maximum 
d’éclairs dans la partie ouest de la zone d’étude (zone 11, Figure 2.27). Toutefois l’activité 
orageuse reste élevée dans ZONEMAXPR mais le maximum local est toujours dans cette 
zone mais perd un peu en contraste (Figure 2.12). En effet, une baisse de la convection 
pendant cette saison a été observée à l’ouest des lacs Victoria et Tanganyika ; les auteurs l'ont 
associée à l’absence du jet AEJ-S (Jackson et al., 2009). Ce jet ne peut pas se développer 
pendant cette saison (Nicholson and Grist, 2003). Des chercheurs ont aussi signalé la 
coïncidence entre le maximum d’éclairs et le maximum de convergence dans la troposphère 
moyenne (600 mb) autour de 25°-30°E (extension longitudinale de ZONEMAXPR), en 
Afrique équatoriale, pendant les mois d’Octobre de la période 1998-2003 (Jackson et al., 
2009). Le travail de ces chercheurs a également montré que ce maximum de convergence 
coïncide avec un maximum très marqué du nombre de MCS pendant la saison septembre-
novembre au cours de laquelle le jet AEJ-S, créateur de cette convergence, est bien 
développé.  
La répétition de l’occurrence d’amas d’éclairs au-dessus du lac 
Upemba, le 04 mars 2013 entre 20h15 et 21h30 TU (figure 3.8), avait produit une forte 
densité d’éclairs localisée mise en exergue sur la figure 3.3. Sans doute l’occurrence d’amas 
d’éclairs doit être fréquente dans la zone de maximum principal. Plusieurs séquences des 
évènements orageux représentés par les figures 3.11, 3.13 et 3.14 illustrent les occurrences 
d’amas d’éclairs dans cette zone. Singulièrement, les figures 3.13 et 3.14 montrent une 
vingtaine de graphes affichant les amas d’éclairs. Du reste, le maximum de densité observé, 
sur la figure 3.10, au pt (27,5°E; 2°S) est l’effet de l’amas d’éclairs repéré en ce même pt sur 
le graphe correspondant à 01h00 TU sur la figure 3.11. Les amas d’éclairs, coïncidant 




IV.4 Comparaison de l’activité d’éclairs dans les zones réduites  
 
Nous pouvons arrêter un moment notre attention sur la carte de la 
figure 2.17d. Les calculs des proportions d’éclairs dans les zones réduites confirment la 
prédominance de l’activité d’éclairs dans la zone 14 (25°E–30°E ; 5°S-0°), correspondant au 
maximum de densité d’éclairs trouvé dans la partie II (ZONEMAXPR), où la moyenne de 
proportions d’éclairs calculée sur les 9 ans d’études est la plus grande (8%). Toutefois, ce 
maximum étant très localisé, la proportion dans la zone réduite ressort moins par comparaison 
aux autres zones de la bande tropicale sud : zone 13 (20°E–25°E ; 5°S-0°) avec une 
proportion de 7,8% et zone 12 (15°E–20°E ; 5°S-0°) avec 6,5%, qui coïncident avec 
ZONEMAXSEC.  De plus l’ensemble constitué par les zones 12 et 13 est environné au Nord 
par deux zones adjacentes renfermant des proportions importantes (5,1% et 5,4%) et au Sud 
par un ensemble assez actif (5,3% et 4,7%).  
Par rapport aux cartes de densité d’éclairs qui montrent clairement, 
les zones de forte ou faible densité d’éclairs avec une fine résolution, la méthode statistique 
élémentaire d’évaluation des proportions d’éclairs, utilisée dans le paragraphe II.5, permet de 
comparer quantitativement des zones distinctes à grande échelle de taille 5°×5°. Les 
proportions d’éclairs correspondant à ces zones sont reparties en plusieurs classes différentes. 
Mais les proportions comprises entre 3 % et 4 % sont de loin les plus fréquentes suivies de 
celles qui sont comprises entre 5 % et 5,5 %. Les proportions d’éclairs sont en général plus 
grandes sur le territoire de la République Démocratique du Congo suivi du Congo 
Brazzaville, du Gabon et de l’Angola. 
Les localités auxquelles la climatologie globale de Christian et al. 
(2003) a associé, avec une résolution de 0,5°, les quatre plus grandes densités localisées 
d’éclairs au monde sont situées dans quatre zones réduites différentes de la figure 2.17d. En 
effet Boende (0,25°N ; 20,75°E), Kananga (5 ,75°S ; 18,75°E) et Lusambo (4,75°S ; 24,25°E) 
sont situées respectivement dans les zones réduites 8, 17 et 13 tandis que la densité maximale 
planétaire avait été trouvée dans la zone réduite 14, au point (1,25°S ; 27,75°E). De même 
cinq des dix lieux les plus foudroyés au monde, identifiés par Albrecht et al. (2016) avec une 
résolution plus fine (0,1°), sont localisés dans le bassin du Congo. Les localités peuplées les 
plus proches de ces sites (voir tableau 1.1) sont situées dans plusieurs zones réduites. Kabare 
(2,5°S ; 28,79°E), Kampene (3,6°S ; 26,67°E) et Sake (1,57°S ; 29,04°E) sont situées dans la 
zone 14. Par contre Butembo (0,14°N ; 29,29°E) et Boende (0,28°S ; 20,88°E) sont 
respectivement situées dans les zones 9 et 13. Mais les deux études ont attribué à Boende 
deux localisations différentes. 
La carte de la figure 2.17d montre que les moyennes de proportions 
d’éclairs sont en général plus faibles dans les zones réduites de l’extrémité Est de la zone 
d’étude (zones 5, 10, 15 et 20), c’est-à-dire à l’est des montagnes de la vallée du Rift. Elles le 
sont aussi dans certaines zones océaniques de l’extrémité Ouest (zones 16 et 21). L’activité 
d’éclairs de la zone 15 (0° - 5°S ; 30°E - 35°E) mérite l’attention compte tenu de la présence 
du lac Victoria qui occupe plus ou moins 35% de cet espace. En fait, l’un des maxima de 
l’activité de MCS a été trouvé sur le lac Victoria (Jackson et al., 2009). Le maximum de 
l’activité de MCS du lac Victoria est rattaché à l’augmentation nocturne de la convection par 
l’effet combiné des brises du lac et celles de montagnes et vallées (Jackson et al., 2009 ;  
Fraedrich, 1972). L’accroissement maximal de la convection locale est observé pendant la 
saison pluvieuse mars-mai (Ba et Nickolson, 1998). De même, le maximum du nombre de 
MCS existe sur le lac Victoria aussi bien pendant la saison mars-mai que pendant la saison 
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septembre-novembre ; mais il est plus prononcé au cours de la saison mars-mai (Jackson et 
al., 2009). Cependant, dans ce travail, nous trouvons paradoxalement que l’activité d’éclairs 
est plus grande sur le lac Victoria pendant la saison décembre-février que pendant les saisons 
mars-mai et septembre-novembre (Figure 2.20b). L’activité saisonnière de MCS sur le lac 
Victoria montre un minimum pendant la saison JJA (Jackson et al., 2009). 
 
IV.5 Origine des contrastes saisonniers dans les zones réduites  
Les contrastes entre les quatre saisons, prises globalement, résultent 
de la déclinaison du soleil et de la migration de la zone de convergence intertropicale (ZCIT). 
En effet, nous avons signalé que les contrastes relatifs aux saisons DJF et JJA trouvés dans le 
présent travail résultent de la migration de la ZCIT et de ce fait ils sont compatibles avec les 
observations, relatives à cette migration, trouvées dans les travaux antérieurs tels ceux de 
Jackson et al. (2009) ou de Ba et Nickolson (1998). En outre, le travail de Jackson et al. 
(2009) signale que même les deux saisons pluvieuses équatoriales (MAM et SON) sont 
traditionnellement expliquées par le passage, par l’équateur de la ZCIT, vers le Nord ou vers 
le Sud respectivement (Jackson et al., 2009). Les saisons DJF et JJA correspondent aux 
phases extrêmes de la déclinaison du soleil dans l'hémisphère Sud et l'hémisphère Nord, 
respectivement. Ainsi, les distributions des proportions d’éclairs correspondant à ces saisons 
extrêmes présentent l'empreinte de la migration de la ZCIT. En effet, comme illustré dans les 
figures 2.24 et 2.25, les proportions d’éclairs sont concentrées au Sud de l'équateur pendant la 
saison DJF ; tandis que pendant la saison JJA, elles sont concentrées au Nord de l'équateur.   
La structure de l'activité éclairs de la saison JJA porte également 
l'empreinte des ondes africaines de l’Est (African Easterly Wave : AEW) (Jackson et al., 
2009). Cette structure reflète également la densité moyenne d’éclairs obtenue pour le bassin 
du Congo sur la période 2005-2013 trouvée dans le présent travail.  
Pendant les saisons non extrêmes MAM et SON, correspondant aux 
phases intermédiaires des mouvements du soleil et de la migration de la ZCIT, le contraste de 
l’activité d’éclairs résulte aussi de la prédominance de l'influence des ondes équatoriales 
couplées de Kelvin ou du jet africain de l’Est de l’hémisphère Sud (AEJ-S). En effet, les 
ondes de Kelvin sont plus fréquentes en Afrique équatoriale pendant la saison de mars à mai ; 
à contrario elles y sont plus rares pendant la saison SON (Laing et al., 2011, Nickolson et 
Girst, 2003). D'autre part, le jet AEJ-S est bien développé pendant la saison SON, alors qu'il 
est pratiquement absent pendant la saison MAM (Jackson et al., 2009, Nickolson et Girst, 
2003). La saisonnalité de ces deux mécanismes peut contribuer aux contrastes saisonniers qui 
caractérisent l'activité d’éclairs du bassin du Congo. 
 
IV.6 Influence de l’orographie  
 
L’orographie joue certainement un rôle en ce qui concerne l’origine 
du maximum aigu de densité d’éclairs observé chaque année autour de 28°E dans le bassin du 
Congo. Comme les montagnes les plus élevées dépassant 3000 m d’altitude sont situées à 
environ 28,5°E, leur présence est un élément favorable pour le développement des orages 
susceptibles de produire une forte densité d’éclairs.  
Nous avons trouvé dans le présent travail un cas qui confirme 
l’influence des montagnes de Virunga et du lac Kivu sur la zone du maximum principal. En 
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effet, un orage qui s’est formé au niveau des montagnes de Virunga au voisinage du Lac Kivu 
(29°E ; 2°S), le 04 mars 2013 à 20h00 TU, a développé son activité intense 3 heures plus tard 
à environ 162 km plus au Sud-Est. Son déplacement est-ouest s’est effectué à une vitesse 
moyenne de 15 m/s. Son activité s’est poursuivie pendant plusieurs heures car sa dissipation 
n’a pu commencer que le lendemain matin à 04h45 TU. Son extension verticale et son 
étalement étaient importants (Figure.3.11).   
L’étude menée par Laing et al. (2011), consacrée à l’analyse des 
cycles et de la propagation de la convection profonde en Afrique équatoriale durant la période 
2000-2003, a aussi mis en évidence l’influence des montagnes de Virunga sur l’activité 
orageuse en Afrique équatoriale. Ce travail a montré que les systèmes convectifs de méso-
échelle se forment et se propagent principalement vers l’ouest à partir des montagnes 
entourant la vallée du Rift. En analysant des statistiques sur la propagation et la fréquence des 
MCS, les auteurs ont trouvé qu’une grande fraction des épisodes de convection profonde se 
déroule sur les flancs des montagnes de la vallée du Rift, de la partie occidentale de l’Afrique 
centrale et du Cameroun. Mais le maximum de fréquence est observé en aval des chaînes de 
montagnes de la vallée du Rift dans le bassin du Congo car les pics les plus élevés de ces 
montagnes ont un plus grand impact. 
De même que les montagnes de Virunga jouent un rôle dans 
l’origine de l’activité orageuse qui produit les grandes proportions et la densité maximale 
d’éclairs dans la zone 14 (Figures 2.9, 2.10 et 2.17), de même les massifs du mont Ruwenzori 
(29,7° - 30,2°E ; 0° - 0,8°N) pourraient, probablement, jouer un rôle dans l’activité orageuse 
de la zone 9 (Figure 2.17). La cité d’Oicha (29,5°E ; 0, 6°N), théâtre d’orages violents et où 
l’on a enregistré le foudroiement d’écoliers en 1996 et en 2015 (voir tableau A1 en annexe), 
pourrait, probablement, subir l’effet orographique du mont Ruwenzori. Cependant, les basses 
couches locales  pourraient aussi correspondre à une zone de convergence. En effet, on doit 
noter qu’une altitude  élevée d’un massif montagneux n’implique pas nécessairement une 
grande contribution de l’effet orographique dans l’activité convective. Il faut aussi une source 
proche de l’humidité dont le massif favoriserait l’ascension. A défaut, il faut au moins 
l’advection de masses d’air humides vers le massif. C’est ce qui explique que l’Himalaya, 
massif abritant dix sommets culminant à plus de 8000 km, dont le mont Everest le plus haut 
du monde (8848 m), n’est pas le site le plus foudroyé de la planète. 
 
IV.7 Sources d’humidité et Convection 
      
  
L’instabilité convective est à l’origine des ascendances de masses 
d’air humide qui aboutissent à la formation des orages. Les masses d’air tropicales sont 
chargées de l’humidité provenant en partie de l’évapotranspiration favorisée par la régularité 
du chauffage solaire (Haensler et al. 2013). Mais des sources supplémentaires d’humidité sont 
nécessaires car la formation d’un cumulonimbus requiert d’énormes quantités d’air humide. 
En effet, chaque cumulonimbus aspire chaque seconde environ 700 mille tonnes d’air, en 
intégrant 9000 tonnes de vapeur d’eau (Talleu, 2003).  
Le soleil constitue la source d’énergie nécessaire aux fortes 
ascendances susceptibles d’engendrer les orages en renforçant la CAPE. En effet, il a été 
établi que le cycle diurne de la convection dans les tropiques est lié à la déstabilisation de la 
couche limite atmosphérique par la radiance solaire l’après-midi (Wallace, 1975 ; Dai et al., 
1999 ; Dai, 2001). On a également reconnu l’effet local des brises de mer ou de lacs ainsi que 
celui de la topographie (Oki and Musiake, 1994 ; Yang and Slingo, 2001 ; Yang and Smith, 
2006 ; Jackson et al., 2009 ; Laing et al., 2011). 
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Dans le présent travail nous avons illustré l’implication des lacs 
Kivu, Upemba et Victoria comme sources d’approvisionnement en humidité pour favoriser la 
formation et le développement des orages dans la partie Est du bassin du Congo, en contraste 
avec leur zone environnante respective. En effet, nous avons mis en évidence la formation et 
le développement des orages au voisinage de ces trois lacs : le 04 mars 2013 pour le lac 
Upemba (26,5°E ; 8,5°S) et le lac Kivu (29,5°E ; 2,2°S) et le 17 août 2013 pour le lac Victoria 
(33°E ; 1°S) (Figures 3.8, 3.11 et 3.16). De même, les auteurs de l’étude consacrée à la 
caractérisation des cycles et de la propagation de la convection profonde en Afrique 
équatoriale, déjà mentionnée au paragraphe précédent, ont principalement identifié deux 
sources d’humidité à savoir le lac Victoria et lac Tanganyika (Laing et al., 2011).  
Donc les multiples lacs du bassin du Congo contribuent 
probablement à l’abondance de l’humidité dans certaines zones de la région. Néanmoins les 
quatre orages qui se sont formés le 25 Décembre 2013 à des lieux et  des moments différents 
dans la zone du maximum principal de densité d’éclairs, prouvent que l’humidité existe en 
quantité importante dans cette zone où il n’y a pas la présence directe de lacs. D’ailleurs, 
l’étalement et la durée qui ont caractérisé les orages observés dans cette zone (Figures 3.11 et 
3.14) confirment que les conditions de développement des orages sont similaires à celles 
présentes au voisinage du lac Upemba ou Victoria. Les données d’humidité relative issues des 
ré-analyses pour ce jour-là montrent que de fortes valeurs à moyenne altitude (3000 mètres) 
sont probablement advectées de l’Est de la zone.  Mais il est difficile de déterminer la source 
exacte de cette humidité sans faire des analyses détaillées de son évolution à plusieurs 
niveaux d’altitude. Seules les mesures locales couplées aux observations de grande échelle 
peuvent préciser les conditions de formation de ces quatre orages.  Ils peuvent être associés 
d’une part à des dynamiques particulières de basses couches (zones de convergences) ou du 
chauffage de surface, et d’autre part à de l’advection d’humidité ou de l’évaporation locale.             
En outre, nous avons remarqué dans ce travail, que les lacs situés plus au nord de la vallée du 
Rift influencent moins la densité d’éclairs. Tel est le cas du lac Edouard (29,67°E ; 0,67°S) et 
du lac Albert (30,67°E ; 1,33°N).  
Les anomalies concernant les lacs Edouard et Albert pourraient être 
liées à leur environnement local. En effet, ces lacs sont situés dans la vallée du Rift. Les 
proportions d’éclairs sont en général faibles dans cette zone (voir figure 2.17). Le fait que la 
densité d’éclairs soit souvent renforcée sur le lac Victoria qui se trouve dans la même zone 
corrobore la présomption en faveur des conditions environnementales locales. Malgré cette 
singularité du lac Victoria, on doit toutefois noter que les proportions d’éclairs dans sa zone 
sont, chaque année, plus faibles que celles observées dans la zone du lac Upemba, quoique de 
taille comparativement modeste, qui est hors du Rift (voir figure 2.20a).                 
D’autres contributions à l’humidité dans le bassin du Congo 
peuvent provenir du recyclage de l’eau des pluies ou du couplage humidité-atmosphère 
favorisé par les hétérogénéités de surface ou de végétation. En effet, une simulation réalisée 
par les chercheurs de la corporation GLACE (the Global Land Atmosphère Coupling 
Experiment) a classé l’Afrique équatoriale (région incluant le bassin du Congo) parmi les 
quatre régions de la planète les plus affectées par l’interaction entre l’humidité du sol et 
l’atmosphère (Koster et al., 2004).  Les grandes plaines centrales de l’Amérique du nord, le 
Sahel et l’Inde sont les trois autres régions mises en exergue dans cette étude. D’autre part un 
rapport du programme des nations unies pour l’environnement indique que 70% des 
précipitations dans la cuvette centrale de la RDC, zone se trouvant au cœur du bassin du 
Congo, proviennent de l’évaporation et de l’évapotranspiration locale (PNUE, 2012). De plus, 
les chercheurs du projet AMMA (Analyses Multidisciplinaires de la Mousson Africaine ou 
African Monsoon Multidisciplinary Analysis) ont observé qu’une partie de l’eau qui alimente 
les pluies de mousson provient du recyclage de l’eau des précipitations sur le continent, c’est-
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à-dire de l’évaporation au-dessus des sols précédemment arrosés par les pluies (Lafore et al., 
2012 ; Peugeot et al., 2012). Ils affirment que ce processus est particulièrement fort sur 
l’Afrique et son étude était l’un des objectifs du projet AMMA (Lafore et al., 2012).  
 
L’hétérogénéité de végétations pourrait aussi jouer un rôle dans 
l’initialisation de certains orages dans le bassin du Congo. Certains chercheurs (Garcia-
Carreras et al., 2010) ont focalisé leur attention sur les conditions impliquant une telle 
causalité et l’éclairent tant soit peu. Ils affirment que sur les régions forestières, les 
températures de la couche limite atmosphérique sont plus froides comparées aux zones 
cultivées adjacentes, en accord avec l’effet causé par une évapotranspiration plus élevée. Pour 
des hétérogénéités à l’échelle d’environ 20 – 50 km, ces anomalies de température engendrent 
une circulation de vents qui peut initier la convection. Donc l’immense étendue forestière 
couvrant le centre de la zone d’étude pourrait jouer un rôle important dans l’origine du 
maximum secondaire de densité d’éclairs identifié dans le présent travail.  
La radiance solaire n’est pas la seule cause possible de la 
déstabilisation de la couche limite atmosphérique. Certains auteurs ont signalé que 
l’instabilité convective à partir des ondes AEW (African Easterly Waves) peut provoquer des 
ascendances adiabatiques à partir de la couche limite jusqu’au niveau de convection libre et 
favoriser la convection profonde des masses d’air légères (Nicholson and Grist, 2003 ; 
Mathews, 2004). Par ailleurs, les caractéristiques de surface ne déterminent pas 
nécessairement le dénouement du processus convectif. Bien que la convection commence près 
de la surface, elle peut être intensifiée par la convergence dans la moyenne troposphère et par 
des forts courants divergents dans la haute troposphère (Jackson et al., 2009). Plusieurs 
auteurs ont noté la prédominance de tels événements pendant la saison de pluie en Afrique de 
l’Ouest (Nickolson and Webster, 2007 ;  Nickolson, 2008, 2009).  
La convection profonde en Afrique équatoriale a soulevé un 
paradoxe qui fait l’objet de controverses. Les orages y sont plus intenses mais ils y produisent 
moins de pluies que dans d’autres régions tropicales telles que l’Indonésie ou les régions 
équatoriales d’Amérique du Sud (Zipser et al., 2006). C’est ainsi qu’a été proposé un 
mécanisme de suppression de la pluie par les aérosols, qui permettrait à une grande quantité 
d’eau liquide de monter très haut dans le nuage et de se transformer en cristaux de glace 
(Sherwood et al., 2006). Les particularités de l’intensité de la convection en Afrique 
équatoriale ont préoccupé plusieurs chercheurs. En effet, Petersen et Rutledge (2001) ont 
trouvé que sur 22 régions analysées, l’Afrique équatoriale renfermait le plus grand contenu en 
eau et glace entre 7-9 km d’altitude. Ce contenu en eau et glace est un facteur primordial dans 
la production des éclairs, ont-ils jugé. 
 
  IV.8 Intensité orageuse  
 
Nous avons observé, pour tous les événements orageux examinés 
dans le présent travail, qu’en général le taux d’éclair et la température minimale du sommet 
du nuage varient en sens inverse. Leur évolution au cours d’un orage est souvent marquée par 
des fluctuations importantes mais toutes les phases de croissance du taux d’éclairs 
correspondent aux phases de décroissance de la température minimale (Figures 3.9; 3.12; 3.15 
et 3.16). Ainsi, les maxima du taux d’éclairs correspondent en général aux minima de la 
température, à environ 15 minutes près puisque c’est la résolution temporelle utilisée. Il faut 
noter également que le développement de nouvelles cellules au sein de l’orage peut contribuer 
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à l’augmentation du taux d’éclair sans affecter directement la valeur minimale de la 
température du sommet nuageux.  
La décroissance de la température minimale du sommet du nuage 
traduit l’extension verticale de l’orage ou des systèmes orageux d’une part, et la croissance du 
taux d’éclairs exprime l’intensité orageuse d’autre part. Les fortes ascendances qui élèvent les 
masses d’air humide à des altitudes élevées favorisent aussi les chocs des hydrométéores et 
par conséquent l’électrisation des nuages et la production d’éclairs. On peut donc en conclure 
que la première cause de l’intensité orageuse, ayant marqué les cas d’étude, est la vigueur de 
l’instabilité convective qui a initié et entretenu les ascendances des masses d’air humide. Ce 
point de vue est tout à fait conforme à la conception classique car l’activité d’éclairs est une 
signature de l’intensité convective (Zipser et al., 2006). Elle nécessite aussi bien un 
environnement microphysique de phase mixte que des ascendances fortes (Toracinta et 
Zipser, 2001). Mais l’extension verticale des orages n’est pas le seul phénomène associé à la 
croissance du taux d’éclairs. Nous avons aussi observé la croissance du taux d’éclairs associée 
à des phénomènes de fusion de cellules orageuses (Figures 3.13 et 3.14, Figure 3.15). Ces 
éléments convectifs, de taille ne dépassant pas 10 km à 30 km de diamètre, sont  caractérisés 
par les amas d’éclairs et/ou par le minimum de température. Deux cellules qui fusionnent 
mettent en interaction leur dynamique et s’associent pour former un système organisé plus 
intense. Pour cette raison le phénomène de fusion de cellules orageuses doit s’accompagner 
de la croissance du taux d’éclairs pendant la durée du processus. 
 
IV.9 Etalement des orages  
 
La température minimale des surfaces des sommets de nuages 
renseigne sur leur extension verticale alors que les valeurs des surfaces donnent l’information 
sur leur étalement. L’observation de l’évolution de la structure orageuse au rythme de quart 
d’heure ou de demi-heure a permis de voir la progression de l’étalement des systèmes orageux 
des cas étudiés. Nous voyons que la disproportion entre la taille de l’orage à son stade mature 
ou de dissipation et celle à son déclenchement est colossale. Dans le deuxième cas d’étude 
l’étalement maximal a produit une extension longitudinale pratiquement égale à 300 km (~3°) 
contre une étendue latitudinale de plus de 200 km (plus de 2°) (Figure 3.11). Dans le 
troisième cas d’étude, les dimensions horizontales maximales et la forme de la structure 
orageuse correspondent à peu près à celles de la zone du maximum principal d’éclairs décrit 
dans la Partie II, c'est-à-dire 300 km suivant la direction nord-sud et 200 km suivant la 
direction est-ouest (Figure 3.14). L’instabilité convective, combinée avec un cisaillement de 
vent horizontal, est probablement l’origine de l’étalement important des orages observés dans 
les cas étudiés. Cela est d’autant plus probable qu’il a été montré qu’un cisaillement modéré 
du vent horizontal contribue à organiser la convection ordinaire en MCS (Laing et al., 2011 ; 
Rotuno et al., 1998 ; Lafore and Moncrieff, 1989).  
De plus, l’observation de l’évolution de la structure orageuse au 
rythme de quart d’heure montre que l’étalement d’un orage est un processus quasiment 
continu qui commence au stade initial de l’orage et qui dure une grande partie de l’activité 
orageuse pour se terminer avec le début de la phase de dissipation du système orageux. Nous 
pouvons dire que le processus d’étalement d’orages matérialise l’organisation des MCS que 
Beucher (2010) juge être dictée par des conditions d’échelle synoptique en altitude et en 
basses couches. Ce processus est aussi compatible avec le fait que bien que la convection 
commence près de la surface, elle peut être intensifiée par la convergence dans la moyenne 
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troposphère et par des forts courants divergents dans la haute troposphère (Jackson et al., 
2009).  
Les proportions que prend l’orage suite à l’étalement (par exemple, 
figures 3.8 à 23h00 TU et 3.11 à 03h30 TU) montrent que les pluies stratiformes qui tombent 
en un lieu donné peuvent avoir une origine convective située à une centaine de kilomètres. De 
plus les tailles atteintes par les quatre systèmes orageux étudiés, à leur stade mature et avant le 
début de leur dissipation indiquent que ces systèmes sont tous des MCS. 
              
 
 IV.10 Influence probable des aérosols 
 
Les aérosols pourraient aussi contribuer à la convection profonde 
dans le bassin du Congo. Nous avons déjà fait mention du mécanisme régulateur du contenu 
en eau et en glace dans la troposphère de l’Afrique équatoriale, proposé par Sherwood et al. 
(2006), mettant en jeu les aérosols. Les études intéressantes menées par Sherwood et al. 
(2006) ont montré que les maxima dans l’activité d’éclairs dans le bassin du Congo sont 
associés avec des petits diamètres effectifs de cristaux de glace à proximité du sommet du 
cumulonimbus. De plus ils ont remarqué que les orages les plus hauts produisent les plus 
petits diamètres effectifs de cristaux de glace. Plusieurs études ont attribué la réduction de ces 
diamètres effectifs de cristaux de glace, massés dans le voisinage du sommet du 
cumulonimbus, à des grandes quantités de particules d’aérosols atmosphériques (Sherwood, 
2002a,b ; Ekman et al., 2004).  D’autre part, Sherwood et al. (2006) ont suggéré que le 
brûlage extensif de la biomasse pourrait jouer un rôle dans l’intensification des orages. Donc 
dans le secteur de la forêt équatoriale du bassin du Congo la convection peut être aussi 
renforcée par le brûlage extensif de la biomasse.  
Le point de vue de Sherwood, dont Jackson et al. (2009) font écho, 
corrobore avec les études qui ont signalé l’existence d’une influence de la fumée rejetée dans 
l’atmosphère par les feux de forêt d’origine anthropique sur l’augmentation ou la diminution 
de l’intensité orageuse (Altaratz et al., 2010) et sur des caractéristiques des éclairs comme la 
polarité ou le pic de courant (Lyons et al., 1998 ; Murray et al., 2000 ; Fernandes et al., 2006 ; 
Rosenfeld et al., 2007). Au regard de ces résultats une étude de l’influence sur les 
caractéristiques des orages et des éclairs, de la fumée rejetée dans l’atmosphère par les feux 
de forêt produits par les fabricants de charbon de bois dans la forêt équatoriale est 
envisageable. Un rapport du PNUE (2012) sur la consommation de charbon de bois dans les 
villes de la RDC donne une idée sur la quantité de bois brûlée dans le secteur de la forêt 
équatoriale du bassin du Congo à travers les indications suivantes. Plus de 80 % de l’énergie 
nationale de la RDC provient du bois combustible et du charbon de bois. La crise du charbon 
de bois se concentre principalement autour des grands centres urbains de la RDC que sont 
Kinshasa, Lubumbashi, Goma, Mbuji-Mayi, Kikwit, Kananga et Kalemie. Rien qu’à 
Kinshasa, plus de cinq millions de mètres cube de bois, sont transformés en charbon tous les 
ans.  
 
IV.11 Présomption de prédominance de certaines caractéristiques de surface 
 
La persistance du maximum de densité d’éclairs, d’année en année, 
dans la zone (26,5°E-29°E ; 0° - 3°S) et l’existence, dans cette zone, d’un gradient de valeurs 
élevées de densité d’éclairs perpendiculaire à la chaine de montagnes de Virunga (voir Figure 
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2.15C) confortent la présomption de l’influence de ces montagnes dans l’origine de ce 
maximum principal. Le déplacement d’un orage   qui s’est formé au niveau des montagnes de 
Virunga au voisinage du lac Kivu (29°E ; 2°S), le 04 mars 2013 à 20h00 TU, et qui a 
déployée son intense activité  quelques heures plus tard dans la zone du maximum principal 
(ZONEMAXPR) illustre aussi bien l’influence de ces montagnes que celle de ce lac dans 
cette zone du maximum. L’influence possible du lac Victoria dans la zone a été aussi 
évoquée. Cependant certains indices peuvent conduire à imaginer une probable prédominance 
de l’influence de l’orographie sur celle des lacs. Parmi ces indices, on peut considérer les 
sommets dépassant les 3000 m dans la chaine de montagnes de Virunga et le fait que les lacs 
sont plus éloignés de ZONEMAXPR que ces montagnes. De  plus l’évaporation et l’ascension 
des masses d’air humide au-dessus de  lacs pourraient demander plus d’énergie que le 
chauffage et l’ascension de masses d’air favorisée par les montagnes car l’eau de lacs chauffe 
moins vite que les surfaces fermes. 
Néanmoins, on doit distinguer deux aspects concernant l’influence 
de l’orographie. D’une part, l’effet de pointe favorise la fréquence des impacts de foudre sur 
la montagne. Cet effet contribue ainsi à la densité locale d’éclairs. D’autre part, les montagnes 
peuvent jouer le rôle de forçage pour faciliter l’ascension de masses d’air chauffées et 
favoriser la convection et la formation des orages. Ce deuxième effet peut contribuer à la 
densité locale d’éclairs si les orages formés sont stationnaires. Mais si ces orages se déplacent, 
l’effet va contribuer à la densité d’éclairs à une certaine distance de la montagne. De même 
les lacs, jouant le rôle de sources d’humidité, favorisent la formation des orages. Les orages  
formés grâce à l’apport de l’humidité des lacs peuvent renforcer la densité locale d’éclairs 
s’ils sont stationnaires. Tels sont les cas des orages formés sur le lac Upemba et Victoria 
respectivement le 04 mars et le 17 aout 2013, illustrés dans ce travail. Mais si l’orage formé se 
déplace, il va renforcer la densité d’éclairs loin du lac. Tel est le cas de l’orage formé au 
voisinage du lac Kivu le 04 mars 2013 mais qui a plutôt contribuer à la densité d’éclair dans 
la zone du maximum principal. De plus l’humidité peut aussi être transportée loin d’un lac par 
les vents.  
L’analyse qui précède nous aide à comprendre que la 
prédominance de l’influence de   l’orographie ou des masses d’eau lacustres sur la densité 
d’éclairs n’est pas une simple question. La réponse à cette question ne peut pas à priori 
découler de l’esprit. Il faut des données appropriées  pour parvenir à une conclusion 
quantitative. La présomption de la prédominance de l’influence de l’orographie sur celle des 
lacs est peut être légitime mais la réalité de cette prédominance n’est pas prouvée.  
En réalité, cette présomption concernant la prédominance de 
certaines caractéristiques de surface dissimule une certaine conception. On veut, peut-être, 
rechercher à expliquer nécessairement les fortes densités d’éclairs et certaines « anomalies » 
par les caractéristiques de surface. Mais nous avons déjà rappelé que les caractéristiques de 
surface ne déterminent pas nécessairement le dénouement des processus convectifs. Nous 
avons, à cet effet, évoqué une observation de certains auteurs : « Bien que la convection 
commence près de la surface, elle peut être intensifiée par la convergence dans la moyenne 
troposphère et par des forts courants divergents dans la haute troposphère (Jackson et al., 
2009) ». L’étalement de quatre orages que nous avons analysés en détails dans ce travail 
corrobore cette remarque. Dans tous les quatre cas, nous avons observé que l’étalement 
commence au moment où une ou plusieurs cellules ont déjà subi un développement vertical 
attesté par la faible valeur de la température minimale. C’est une preuve que l’intensification 
et l’organisation des systèmes orageux étudiés  ont été alimentées à partir  de la moyenne 
troposphère et de la haute troposphère. C’est pourquoi on ne doit pas oublier la contribution 
du maximum de convergence dans les basses couches dans l’origine du maximum principal 
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(Jackson et al., 2009). On ne doit pas non plus oublier la contribution du maximum de 
cisaillement dans l’origine du maximum secondaire (Jackson et al., 2009). En fin on ne peut 
pas ignorer l’effet du pic de la phase humide de Kelvin dans l’origine du pic de l’activité 
d’éclair dans la zone 11 au cours des saisons mars-mai (Laing et al., 2011). Dès lors  une autre 
question de prédominance se pose légitimement : ‘’celle de la prédominance de l’influence de 
caractéristiques de surface ou celle de la convergence en altitude ou d’autres facteurs tels que 







































Le présent travail apporte une contribution à l’étude de l’activité 
d’éclairs des systèmes orageux dans le bassin du Congo. L’utilisation des données du réseau à 
grande échelle WWLLN nous a amenés à déterminer l’efficacité de détection de ce réseau 
dans la zone d’étude. Pour cela une méthode a été adaptée en utilisant les données du capteur 
spatial LIS. L’efficacité de détection relative a été calculée et sa variabilité spatio-temporelle 
a été analysée. Cette première phase de l’étude constitue un apport indéniable sur les 
performances du réseau WWLLN et sur l’interprétation des observations. Les valeurs de 
l’efficacité de détection trouvées sont compatibles avec celles obtenues dans d’autres régions 
du monde. Plusieurs paramètres et comportements de l’activité d’éclairs des systèmes orageux 
dans le bassin du Congo sont interprétés en termes d’évolution temporelle et de distribution 
spatiale de l’efficacité de détection. Tels sont les cas de l’évolution du nombre d’éclairs vus 
par le réseau WWLLN, de l’évolution de la multiplicité des arcs, des contrastes dans la 
distribution de la densité d’éclairs pendant des périodes déterminées, des distributions des 
proportions d’éclairs dans des zones réduites…  
Un autre apport important concerne la climatologie régionale de 
l’activité d’éclairs proposée dans cette thèse. Tout d’abord, la distribution spatiale d’éclairs à 
une résolution de 0,1° décrite dans le cadre de cette climatologie régionale confirme toutes les 
caractéristiques trouvées par les climatologies globales d’éclairs. Mais surtout, cette 
répartition spatiale à l’échelle régionale met en évidence des précisions auxquelles les 
descriptions à grande échelle ne peuvent pas donner accès. Ainsi, dans ce travail, nous avons 
caractérisé un maximum principal très aigu de densité d’éclairs, tant par ses dimensions que 
par sa forme et sa persistance saisonnière, alors que les climatologies globales le caractérisent 
soit par une vaste zone, soit par un point. L’environnement de ce maximum a été précisé et il 
a été montré qu’il est aligné à une chaîne de montagne en aval du lac Kivu par rapport aux 
flux d’air d’est dominants. L’étude a aussi montré que dans cette zone, les orages sont soit 
plus nombreux, soit plus intenses, soit plus stationnaires, soit plusieurs de ces qualificatifs à la 
fois. La distribution zonale des éclairs a montré une forte proportion dans la bande tropicale 
sud, en partie liée au maximum principal mais aussi à une forte activité étalée 
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longitudinalement et constituant une zone secondaire de forte activité. L’activité orageuse 
dans cette zone de maximum secondaire est plus variable spatialement d’une année à l’autre, 
temporellement d’une saison à l’autre, et le cycle diurne y est moins marqué.  
Une analyse des proportions d’éclairs à l’échelle de zones réduites 
(5°×5°) a permis de quantifier les contrastes entre différentes régions de la zone d’étude et de 
voir leur évolution saisonnière. Ainsi, à l’échelle spatiale de ces zones, l’activité orageuse suit 
globalement le déplacement de la zone de convergence inter tropicale (ZCIT) avec un 
maximum localisé dans la bande équatoriale (10°E- 30°E et 5°S - 0°) hormis pour la saison 
juin-août où le maximum est moins marqué. Ainsi, l’évolution spatio-temporelle décrite à 
plusieurs échelles dans ce travail constitue un apport incontestable par rapport aux 
climatologies précédentes, soit mondiales soit locales dans d’autres régions du Globe.  
Une autre contribution évidente se réfère aux informations 
apportées par les éclairs et la distribution spatiale des températures des sommets des nuages. 
Ces informations sont fournies par l’investigation sur les corrélations entre l’activité d’éclairs, 
l’activité orageuse et les caractéristiques nuageuses. Ainsi par exemple, l’évolution du  taux 
d’éclairs, les amas d’éclairs et les températures minimales des sommets de nuages renseignent 
sur l’intensité orageuse ; la croissance de la température en allant de l’intérieur vers la 
périphérie renseigne sur la détermination des structures orageuses dans les masses nuageuses ;  
les températures minimales des sommets de nuages renseignent sur l’altitude des systèmes 
orageux et sur l’intensité des ascendances des masses d’air humide ; le suivi des orages toutes 
les quinze minutes donne des informations sur la variabilité de l’activité orageuse et 
l’étalement d’orages, sur les fusions de cellules orageuses et les recouvrements de couverture 
nuageuses, sur l’interaction entre différentes cellules orageuses, et enfin sur la dissipation des 
orages. La formation et le développement des orages au-dessus de certains lacs suggèrent de 
considérer les régions de lacs comme des zones potentiellement favorables à la formation et 
au développement des orages. 
Parmi les questions qui restent ouvertes, il reste à comprendre 
pourquoi les systèmes orageux survenant dans certaines zones du bassin du Congo sont-ils les 
plus actifs en termes d’éclairs au monde. Cette question va continuer, sans aucun doute, à 
nous préoccuper. Non seulement elle comptera parmi les priorités de nos recherches en 
perspective, mais aussi elle nous obligera à consacrer du temps et de l’énergie pour renforcer 
nos capacités en météorologie dynamique. Elle nous forcera, pour ainsi dire, à nous frotter à 
d’autres questions importantes telles que le paradoxe évoqué par Liu et Zipser (2005).  Elle 
dirigera aussi notre intérêt vers la nécessité d’approfondissement de l’étude du rôle que joue, 
dans l’activité d’éclair, le contenu en eau et en glace observé entre 7 et 9 km d’altitude dans la 
troposphère de l’Afrique équatoriale par Petersen et Rutledge (2001).  
Naturellement, nous nous intéresserons aussi, dans le cadre de la 
météorologie dynamique, aux questions d’importance capitale en météorologie telles que la 
convection profonde, l’influence des ondes atmosphériques de Kelvin ou encore celle des jets 
troposphériques africains de l’Est (AEJ) dans le bassin du Congo. 
Nous avons aussi le devoir de diffuser les connaissances sur les 
orages et les éclairs pour les faire comprendre et les prevenir. Ce devoir orientera notre intérêt 
vers les modèles numériques de prévision des orages. Il nous obligera aussi à rechercher les 
liens entre les éclairs et les autres phénomènes violents associés à des orages tels que les 
pluies convectives et les vents violents, en vue d'améliorer la prévision des orages à court 




L’un des aspects de la recherche, qui va attirer notre intérêt et qui 
va sans doute nous préoccuper, c’est la modélisation. Modéliser l’activité électrique des 
systèmes orageux dans le bassin du Congo, modéliser la dynamique et la microphysique dans 
les orages du bassin du Congo, modéliser le rôle du cisaillement de vent dans la constitution 
des MCS survenant dans le bassin du Congo, simuler la production des éclairs par les orages 
dans le bassin du Congo sont autant de questions vers lesquelles notre intérêt sera porté. 
Des problèmes environnementaux engendrés par les éclairs 
retiendront aussi notre attention. Modéliser la production des NOx (oxydes d’azote) 
engendrés par les éclairs dans le bassin du Congo, déterminer la distribution des NOx produits 
par les éclairs dans notre région d’étude, sont autant des sujets que nous souhaitons aussi 
aborder à l’avenir. Collaborer dans des recherches multidisciplinaires dédiées à l’étude des 
NOx ou des feux de végétation produits par les éclairs représente aussi, pour nous, un intérêt 
pour rendre plus utile cette thèse. Modéliser les impacts des feux de végétation sur la 
dynamique et la chimie de l’atmosphère du bassin du Congo, par exemple, sera une tache 
autour de laquelle nous pourrons rencontrer des collègues intéressés par la chimie de 
l’atmosphère. Examiner la corrélation entre les aérosols, notamment ceux générés par le 
brûlage extensif de la biomasse, et l’activité d’éclairs attirera également notre intérêt.  
L’utilisation des futures données spatiales concernant l’activité 
d’éclair et la météorologie, que le satellite géostationnaire Météosat 3ème génération (MTG) 
fournira, permettra d’aborder bon nombre de ces questions et constituera aussi une possibilité 
d’étendre l’utilité de cette thèse. De même, les observations du microsatellite défilant du 
CNES Taranis pourront nous permettre d’aborder pour la première fois les études de 
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Annexe 1. Tableau Al 
"Chiffres indicatifs des victimes de la foudre en RDC" 
DATE LIEU PROVINCE NOMBRE DE VICTIMES SOURCE 
09/09/2017 Malemba Kulu Bandundu 2 Radio Okapi 
03/09/2017 Dungu Orientale 8 Radio Okapi 
26/04/2017 Bîkoro Equateur 2 Radio Okapj 
31/12/2016 Tshela Bas Congo 5 Radio Okapi 
09/02/2016 Kabeya Kasai Oriental 7 Radio Okapi 
Kamwanga 
28/09/2015 Abeju . Orientale 3 Radio Okapi 
14/03/2015 Shabunda Sud Kivu 3 Radio Okapi 
24/01/2015 Oicha Nord-Kivu 5 élèves Directeur de l'école 
02/10/2014 Rwahwa Nord-Kivu 8 (7 écoliers et leur Ceja/UCG (Butembo) 
(Butembo) enseignant) 
24/01/2014 Mbuji-Mayi Kasai Oriental 17 (Explosion d'un dépôt Radio Okapi 
d'armes) 
17/08/2013 Uzi (Ndjugu) Orientale 19 Radio Okapi 
16/03/2012 Kikwit Bandundu 4 Radio Okapi 
01/09/2012 Kalole (Walungu) Sud-Kivu 7 Radio Okapi 
22/03/2011 Kipese (Lubero) Nord-Kivu 2 Radio Okapi 
22/03/2011 Alimbongo Nord-Kivu 1 Radio Okapi 
31/10/2011 Kalemie Katanga 6 Radio Okapi 
08/11/2011 Oicha Nord-Kivu 5 écoliers Directeur de l'école 
21/12/2011 Kitenge (Kabongo) Katanga 14 Radio Okapi 
25/10/2010 Nkoko (Kananga) Kasai 4 Radio Okapi 
occidental 
' 30/04/2004 Cité verte Kinshasa 4 Radio Okapi 
(Selembau) 
11/12/2003 Mangobo Orientale 13 Digitalcongo.net4.0 
(Kisangani) 
13/10/2003 Bikoro Equateur 11 élèves https :// reli efweb. int/report 
18/01/1996 Oicha Nord-Kivu 11 écoliers Directeur de l'école 
.. 
